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Arktiset ikiroutasuot ovat yksi merkittävimmistä maaperän hiilen varastoista maapallolla. Pohjoinen 
ikirouta-alue kattaa noin 16 % koko maapallon pinta-alasta ja siitä soita on noin 19 % (Tarnocai ym. 
2009). Arktisen ikirouta-alueen sitoman hiilen määrän on arvioitu olevan 1035±150 Pg (Hugelius 
ym. 2014), eli  noin kaksinkertainen verrattuna ilmakehän hiilivarastoon (Houghton 2007). Tästä 
määrästä arviolta 280 Pg on sitoutuneena ikiroutasoihin (Tarnocai ym. 2009). Vaikka arktisten soiden 
pinta-ala on suhteellisen pieni maailman mittakaavassa, niiden sitoman hiilen määrä vastaa noin 19 
% kaikesta maaperään sitoutuneesta hiilestä (Scharlemann ym. 2014). Arktiset suoekosysteemit ovat 
siis merkittävä osa hiilen kiertoa, sillä ne toimivat tehokkaina hiilidioksidinieluina, mutta toisaalta ne 
myös päästävät hiiltä metaanina ja hiilidioksidina takaisin ilmakehään (Laine ym. 2019; Männistö 
ym. 2019). 
Ilmaston lämpeneminen kiihdyttää kasvien fotosynteesiä etenkin pohjoisilla alueilla ja 
vauhdittaa mikrobitoiminnan lisäyksen kautta myös orgaanisen aineksen hajoamista, joten on 
mahdollista, että lämpeneminen tulee vaikuttamaan soiden kykyyn sitoa ja vapauttaa hiiltä sen eri 
muodoissa (Davidson & Janssens 2006). Soiden hiilikierron yhteyttä ilmaston palautekytkentöihin 
on kuitenkin vaikea arvioida, sillä ilmaston lämpenemisen vaikutukset soihin ovat vielä osittain 
tuntemattomia, eivätkä niiden vasteet lämpenemiseen ole aina suoraviivaisia (Belyea 2009; Frolking 
ym. 2011). Ilmaston lämpeneminen voi esimerkiksi aiheuttaa muutoksia kosteusolosuhteissa ennalta-
arvaamattomilla tavoilla, mikä vaikuttaa merkittävästi siihen, miten suokasvillisuus muuttuu ja miten 
hiiltä kertyy turpeeseen (Zhang ym. 2018, Swindles ym. 2019). Myös ikiroudan sulaminen suoalueilla 
saattaa mahdollistaa mikrobitoiminnan käynnistymisen aiemmin jäässä olleissa suokerroksissa, 
jolloin sulavat kerrokset jatkavat maatumisprosessia vapauttaen ilmakehään lisää hiiltä 
hiilidioksidina tai metaanina (Hodgkins ym. 2014; Jones ym. 2017). Maaperän sulamisella ja sen 
vaikutuksilla hydrologiseen kiertoon, mikrobitoimintaan ja syvälle maaperään varastoituneen hiileen 
voi olla ilmastoa lämmittäviä seurauksia, vaikka lisääntynyt yhteyttäminen sitoisikin hiiltä aiempaa 
tehokkaammin (Schuur ym. 2009). 
 Tässä tutkimuksessa vertaillaan Venäjältä Kuolan niemimaalta ja Komin alueelta sekä 
Ruotsin Lapista kerättyjen 15 turvenäytesarjan hiilenkertymisnopeuksia toisiinsa ja yksittäisiä 
näytesarjoja peilataan tunnettuihin ilmastoanomalioihin viimeisen tuhannen vuoden aikana. 
Tutkimuksessa selvitetään, 1) miten tunnetut lämpimät ja kylmät jaksot, kuten keskiajan lämmin 
ajanjakso ja pieni jääkausi, näkyvät hiilikertymän vaihteluina turpeessa. Lisäksi tutkitaan, 2) 
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erottuuko 1980-luvulta lähtien alkanut voimakas lämpeneminen mitenkään hiilikertymän 
muutoksina. Tutkimalla menneiden ilmastovaihteluiden vaikutusta hiilikertymään voidaan arvioida 
ja mallintaa, miten nykyinen ilmaston lämpeneminen vaikuttaa soiden kykyyn sitoa hiiltä 
tulevaisuudessa. Koska ilmaston lämpeneminen ei jakaudu tasaisesti maapallolla, vaan kohdistuu 
eniten juuri arktiseen alueeseen, muutokset paikallisissa sääolosuhteissa ja sitä kautta 
ekosysteemeissä voivat olla hyvinkin merkittäviä koko maapallon ilmaston kannalta (Serreze ym. 
2000). Tämä tekee pohjoisten soiden tutkimisesta erityisen mielenkiintoista ja tärkeää 
ilmastonmuutoksen ennustettavuuden kannalta. 
 
 
2. TEOREETTINEN TAUSTA 
 
 
Arktiset suoalueet sijoittuvat pohjoiselle pallonpuoliskolle, jolla valon määrä vaihtelee 
vuodenaikojen mukaan voimakkaasti. Talvet ovat pitkiä ja kylmiä ja kasvukausi kesäisin on lyhyt, 
minkä vuoksi arktista aluetta määrittää myös osittainen tai jatkuva ikirouta. Ikiroutasuot kattavat 
laajoja alueita Pohjois-Fennoskandiassa, Pohjois-Amerikassa ja Venäjällä ja ne ovat sitoneet hiiltä 
noin 280 Pg:n verran, mikä on merkittävä osa koko maapallon hiilivarastosta (Tarnocai ym. 2009; 
Hugelius ym. 2014). Ikirouta-alueen tiedetään reagoivan helposti vaihteluihin ilmastossa, minkä 
vuoksi alueen suot ovat hyviä ilmastonmuutosindikaattoreita (Luoto ym. 2004; Fronzek ym. 2006). 
Suot muodostuvat hitaasti tuhansien vuosien aikana, joten ne toimivat luonnonarkistoina, joista 
voidaan tunnistaa esimerkiksi ihmistoiminnan vaikutuksen alkaminen antroposeeniksi kutsutulla 
aikakaudella (Swindles ym. 2015a) tai holoseenin ilmastonmuutokset (Booth & Jackson 2003).  
 Kuvassa 1 on esitetty ikiroudan alueellinen jakautuminen pohjoisella pallonpuoliskolla. 
Ikirouta on pysyvästi jäässä oleva maaperäkerros, jonka lämpötila pysyy alle 0 °C vähintään kahden 
peräkkäisen kesän ajan (IPA 2020). Se vaikuttaa soiden korkokuvaan jäätymisen ja sulamisen 
aiheuttamien liikuntojen kautta ja muodostaa turpeeseen säännöllisiä kuvioita tai suuria 
palsakumpuja. Ikiroutasoille tyypillisiä muodostumia ovat turvetasangot, palsakummut, 
romahtaneiden palsojen synnyttämät pienet lammet ja turvemuodostumat sekä säännöllisen 
monikulmion muotoiset turvekuviot (Rydin & Jeglum 2006). Tässä tutkimuksessa käsitellyt 
suoalueet sijoittuvat arktisen alueen eteläisemmille ja subarktisille alueille, joilla ikiroutaa esiintyy 
epäjatkuvana tai vain paikoitellen. 
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Kuva 1. Ikiroudan alueellinen jakautuminen pohjoisella pallonpuoliskolla. Pohjoisimmille alueille ulottuva 
tummansininen väri kuvaa vyöhykettä, jolla jatkuvaa ikiroutaa esiintyy yli 90 % maa-alasta. Toiseksi tummin sininen 
kuvaa epäjatkuvan tai paikoittaisen ikiroudan aluetta, jolla ikirouta peittää 10–90 % maan pinta-alasta. Vaaleansinisellä 
värillä on esitetty alue, jolla ikiroutaa esiintyy vain satunnaisina ja hajanaisina laikkuina. Muokattu: Hugo Ahlenius, 
UNEP/ GRID-Arendal 2007. 
 
 
2.1 Arktinen alue ja ilmastolliset takaisinkytkennät 
 
Arktinen alue voidaan määritellä usealla eri tavalla tutkittavasta aiheesta riippuen. Alueen rajaus 
voidaan tehdä esimerkiksi poliittisiin hallintorajoihin tai luonnontieteellisiin ominaisuuksiin 
perustuen. Arktista määrittäviä luonnontieteellisiä ominaispiirteitä ovat muun muassa merijää, 
ikirouta, kesälämpötila, pohjoinen puuraja ja napapiiri. Yleisimmin arktinen alue käsitetään pohjoisen 
napapiirin rajaamaksi alueeksi (Arktinen keskus, Lapin yliopisto 2020).  
Arktinen alue eli Arktis voidaan jakaa pohjoisarktiseen alueeseen, joka koostuu lähinnä 
merijäästä; eteläarktiseen alueeseen, jonka eteläreuna myötäilee heinäkuun 10 °C isotermiä; sekä 
subarktiseen vyöhykkeeseen, joka määritellään subarktisen ilmaston mukaan (kuva 2). Arktinen alue 
ei ole maantieteellisesti teräväreunainen ja yhtenäinen alue sen laajuuden, ilmaston ja kasvillisuuden 
moninaisuuden vuoksi. Ilmaston lämpenemisen vaikutukset näkyvät kuitenkin koko arktisella 
alueella nopeasti, minkä vuoksi on järkevää tarkastella arktista huomioiden sekä sen pohjoiset että 
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eteläiset alueet (Serreze & Barry 2011). Arktisen alueen merkitys maapallon ilmaston kannalta on 
huomattava, sillä se koostuu lumen, jään ja ikiroudan peittämistä alueista, jotka heijastavat 
voimakkaasti auringon säteilyä takaisin avaruuteen ja näin ollen viilentävät ilmastoa. Vähäisetkin 
muutokset ilmastossa voivat kuitenkin muuttaa alueen lumi-jäätasapainoa aikaansaaden 
tapahtumaketjun, joka vahvistaa lämpenemistä tai viilenemistä (Budikova 2009; Serreze & Barry 
2011). Ilmiötä kutsutaan albedon takaisinkytkennäksi tai lumi-albedo-takaisinkytkennäksi (Serreze 
& Francis 2006). Albedolla tarkoitetaan pinnan heijastavuutta eli sitä, kuinka paljon pinta heijastaa 
auringon säteilyä takaisin avaruuteen. Mitä tummempi pinta on, sitä enemmän se imee itseensä 
säteilyä, kun taas valkoinen pinta heijastaa säteilyä voimakkaasti takaisin. Albedon vaikutus voidaan 
nähdä selkeimmin nimenomaan lumi- ja jääpeitteisillä pinnoilla, joiden takaisinheijastavuus on 
suurta. 
Takaisinkytkennällä ilmastokeskustelussa tarkoitetaan prosesseja, jotka joko vahvistavat tai 
heikentävät ilmastopakotteiden, kuten kasvihuonekaasujen tai auringon säteilyn, vaikutuksia: 
esimerkiksi ilman hiilidioksidipitoisuuden lisääntyminen voimistaa kasvihuoneilmiötä ja 
happamoittaa meriä (NASA 2020). Takaisinkytkennät voivat olla positiivisia, eli ilmiötä vahvistavia, 
tai negatiivisia, eli ilmiötä vaimentavia. Ilmaston lämmetessä lumi ja jää sulavat arktisilla alueilla 
paljastaen enemmän tummaa maata ja tummaa merivettä, joilla on matala albedo. Lumettomat ja 
jäättömät tummat pinnat imevät itseensä enemmän auringon energiaa kuin heijastavat sitä takaisin 
avaruuteen, jolloin arktinen alue voi lämmetä entisestään. Kun alueen ilmasto muuttuu 
lämpimämmäksi, jäljellä olevan lumen ja jään sulaminen kiihtyy ja Arktis lämpenee entistä enemmän 
(Curry ym. 1995; Serreze & Francis 2006). Tämä on esimerkki positiivisesta takaisinkytkennästä. 
Lumen ja jään sulaminen ilmastonmuutoksen myötä aiheuttavat myös muita odottamattomia 
seurauksia suurilmastossa: esimerkiksi pohjoisen pallonpuoliskon keskileveyksillä sään ääri-ilmiöt 
voimistuvat arktisen alueen lämpenemisen myötä (Cohen ym. 2014). Sama ilmiö voi tapahtua myös 
toisin päin. Jos ilmasto maapallolla viilenee, merialueita peittävät jäälautat voivat kasvaa. Meri alkaa 
jäätyä hieman aiemmin syksyllä ja sulaa hieman myöhemmin keväällä kuin aiempina vuosina. Näin 
alueen heijastavuus taas kasvaa, mikä viilentää ilmastoa, eli aiheuttaa negatiivisen palautekytkennän.  
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Kuva 2. Arktinen alue voidaan jaotella sen eri ominaisuuksien, kuten esimerkiksi lämpötilan, puurajan tai merijään 
mukaan. Kuvassa alue on jaettu kolmeen pääalueeseen: ikiroudan ja merijään peittämään pohjoisarktiseen alueeseen, 
heinäkuun 10 °C:n isotermiä myötäilevään eteläarktiseen alueeseen sekä subarktiseen alueeseen, joka rajautuu 
subarktisen ilmaston mukaan boreaalisen havumetsävyöhykkeen ja arktisen tundran välille.  Muokattu: Arktinen keskus, 
Lapin yliopisto 2020. 
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2.2 Suot ekosysteemeinä 
 
Suot ovat ekosysteemejä, jotka koostuvat turvetta muodostavien kasvien, kuten turvesammalien ja 
sarakasvien, jäämistä. Turvetta muodostuu eniten pohjoisilla alueilla, joilla kasvien hajoaminen on 
hidasta kylmän ja kostean ilmaston takia (Clymo 1983). Soita ja runsaasti hiiltä sisältävää maata 
onkin eniten pohjoisella pallonpuoliskolla ja arktisella alueella (Scharlemann ym. 2014). Arktiset 
suot ovat vähäravinteisia, yleensä happamia ja suurelta osin avoimia alueita, joten ne ovat alttiita 
tuulelle ja auringonsäteilylle. Suomaaperä pidättää vettä sisällään pesusienen tavoin, minkä vuoksi 
turve on pitkälti veden saturoimaa ja veden pinta on lähellä suon pintaa. Mikro-organismit kuluttavat 
vedessä olevan vähäisen hapen nopeasti, minkä vuoksi veden saturoimaa kerrosta kutsutaan 
hapettomaksi kerrokseksi, katotelmaksi (Rydin & Jeglum 2006). Suon pintakerrosta, joka ei ole 
jatkuvasti veden saturoimana, kutsutaan hapelliseksi kerrokseksi tai akrotelmaksi. Suon sisällä olevan 
veden pinnan korkeudella tarkoitetaan siis sitä, kuinka syvällä veden pinta on suon pinnasta 
mitattuna. Tässä tutkimuksessa veden pinnan korkeudella tarkoitetaan nimenomaan tätä suon sisällä 
olevan veden pinnan tasoa, ellei erikseen toisin mainita. 
Jatkuvan vesiylimäärän vuoksi suoalueilla kasvavat vain tietyt pysyvää kosteutta sietävät 
kasvit ja eliöt (Rydin & Jeglum 2006). Suokasvillisuus sitoo itseensä ilmakehän hiilidioksidia 
fotosynteesin eli yhteyttämisen kautta. Yhteyttämisen tehokkuus ja tuottavuus ovat riippuvaisia suon 
kasvilajikoostumuksesta, mikä taas vaikuttaa karikkeen syntymiseen ja sitä kautta turpeen 
kertymisnopeuteen. Turpeen muodostuminen alkaa, kun kasvien perustuotannon määrä ylittää niiden 
maatumisnopeuden ja esimerkiksi huuhtouman takia tapahtuvan orgaanisen aineksen häviön (Clymo 
1983).  
Suot jaotellaan kasvillisuutensa, ravinteikkuutensa ja muotonsa perusteella eri suotyyppeihin, 
joista arktisilla ja pohjoisilla alueilla tyypillisimpiä ovat keidas- ja aapasuot sekä niitä muistuttavat 
suoyhdistelmätyypit (Gorham 1991). Keidassoilla suon keskiosa on korkeammalla kuin sen reunat, 
jolloin kohollaan olevasta keskiosasta valuu ravinteita ja vettä kohti reunaosia. Aapasuot ovat 
keidassoita ravinteikkaampia, sillä niiden keskiosa on reunoja alempana, jolloin suota ympäröivältä 
valuma-alueelta valuu ravinteita kohti suon keskustaa. Ikiroudan esiintymisalueella esiintyy myös 
palsasoita, jotka muistuttavat aapasoita. Palsasoilla ikirouta synnyttää turpeeseen jäälinssejä, jotka 
kasvavat ja nostavat turvetta ylöspäin kummuiksi, joita kutsutaan palsoiksi (Lundqvist 1969). 
Palsojen lisäksi maaperän sulaminen ja jäätyminen synnyttävät soihin säännönmukaisia 
monikulmaisia kuvioita, joiden luonnehtimia soita kutsutaan polygonisoiksi (Minke ym. 2007).  
Suot muodostuvat hitaasti ja ovat erittäin pitkäaikaisia hiilen varastoja verrattuna esimerkiksi 
metsiin, jotka ovat alttiita hakkuille ja metsäpaloille. Noin puolet soiden koostumuksesta onkin hiiltä, 
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minkä vuoksi ne ovat tärkeitä hiilinieluja (Turunen ym. 2002). Hiiltä kertyy soihin erityisen paljon, 
sillä tuotannon määrä on suurempi kuin kasvinjäänteiden hajoamisnopeus, joten maahan päätyy 
jatkuvasti ylimäärä maatuvaa, hiilipitoista ainesta. Kylmissä, kosteissa oloissa hajoaminen on 
erityisen hidasta ja hajoamisen ja tuotannon nopeuden erot ovat suuret. Kylmyys ja ikirouta 
mahdollistavat hiilen tehokkaan sitoutumisen maahan, sillä ne molemmat estävät hiilen 
mineralisaatiota ja karkaamista takaisin ilmakehään (Kwon ym. 2016). 
Ikiroutasoilla maaperän pintakerrosta, joka sulaa kesäisin ja jäätyy talvisin, kutsutaan 
maaperän aktiiviseksi kerrokseksi. Sen paksuus voi olla jatkuvan ikiroudan alueella kymmenistä 
senttimetreistä muutamaan metriin ja epäjatkuvan ikiroudan alueella jopa useita metrejä. Aktiivisen 
kerroksen paksuus on tärkeä tekijä, joka säätelee hydrologisia prosesseja, sulamislämpötiloille 
altistuvan orgaanista ainesta sisältävän maa-aineksen määrää ja orgaanisen aineksen hajoamista sekä 
sitä, kuinka syvälle kasvien juuret voivat ulottua (Schuur ym. 2008). 
 
 
2.3 Soiden hiilivarastot 
 
Suomaaperän hiilivarasto koostuu maaperään saapuvasta ja sieltä poistuvasta hiilestä (kuva 3). 
Suokasvillisuus sitoo itseensä hiiltä fotosynteesin kautta, ja kasvien sitoma ilman hiilidioksidi  
sitoutuu maaperään kasvinjäänteiden, kuten lehtien ja juurien hajoamisen myötä. Hiiltä puolestaan 
poistuu maaperästä pääosin kaasumuotoisena hiilidioksidina maaperän pintakerroksista 
maaperärespiraationa, joskin myös metaanivuot ja veden mukana huuhtoutunut hiili liuenneessa 
muodossa ja hiukkasina voivat olla merkityksellisiä hiilen lähteitä (Davidson & Janssens 2006). 
Fotosynteesin sitoman ja maaperärespiraation vapauttaman hiilen määrän erotusta kutsutaan 
hiilitaseeksi ja se voi saada joko positiivisia tai negatiivisia arvoja. Positiiviset arvot tarkoittavat suon 
sitovan enemmän hiiltä kuin se päästää sitä takaisin ilmakehään eli toimivan hiilinieluna;  negatiiviset 
puolestaan suon vapauttavan hiiltä enemmän kuin sitovan eli toimivan hiilen lähteenä. Soilla voi siis 
olla sekä ilmastoa viilentävä että lämmittävä vaikutus: kun suo sitoo hiilidioksidia, suon 
ilmastovaikutus on ilmastoa viilentävä ja kun suolta vapautuu hiiltä, vaikutus on ilmastoa lämmittävä. 
 Maaperärespiraatio on fotosynteesin käänteinen ilmiö, jossa hiiltä vapautuu kasvijuurten 
soluhengityksessä ja mikrobien hajottaessa orgaanista ainesta. Hiilidioksidivuon, eli suolta 
vapautuvan hiilidioksidimäärän, suuruus riippuu hiilidioksidin tuotannosta maaperässä, 
konsentraatiogradientin voimakkuuserosta maaperän ja ilmakehän välillä sekä maaperän 
ominaisuuksista ja säätekijöistä, kuten maa-aineksen raekoosta, ilman lämpötilasta ja tuulen 
nopeudesta, joka liikuttaa hiilidioksidia suon pinnalta ilmaan (Raich & Schlesinger 1992). Lämpötila 
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ja vedenpinnan korkeus ovat tärkeimpiä soiden hiilivarastoon vaikuttavia tekijöitä, sillä ne säätelevät 
juurten soluhengitystä sekä mikrobien aiheuttamaa maatumista (Raich & Potter 1995; Reichstein ym. 
2003). Lämpötilan nousun on huomattu aiheuttavan jo melko lyhyellä aikavälillä muutoksia 
maaekosysteemien metaboliassa, sillä maaperärespiraatio reagoi lämpötilamuutoksiin herkemmin ja 
voimakkaammin kuin kokonaistuotanto ja kasvillisuus (Woodwell ym. 1998).  
 Suoalueet ovat kosteusolosuhteidensa takia myös otollisia metaanin lähteitä. Metaani on 
yhden hiiliatomin ja neljän vetyatomin muodostama molekyyli, jota syntyy bakteerien hajottaessa 
eloperäistä ainesta hapettomissa oloissa. Suot ovat metaanin suurin luonnollinen lähde niiden suuren 
hiilivaraston ja kosteiden, hapettomien olojen vuoksi – soiden metaanipäästöt vastaavat noin 
kolmasosaa kaikista maailman metaanipäästöistä (Bridgham ym. 2012). Metaanin ilmastoa 
lämmittävä potentiaali on jopa 30-kertainen hiilidioksidiin verrattuna, minkä vuoksi soissa 
muodostuvalla metaanilla on suuri merkitys ilmaston lämpenemisen kannalta (Myhre ym. 2013). 
Metaani hajoaa kuitenkin hiilidioksidia nopeammin, joten sen vaikutusaika ilmakehässä on 
huomattavasti lyhyempi kuin hiilidioksidilla. Lisäksi soiden hapettomissa kerroksissa syntyvä 
metaani voi hapettua hiilidioksidiksi liikkuessa soiden hapellisiin kerroksiin, joissa elää bakteereja, 
jotka käyttävät metaania hapettumisen kautta ravinnokseen.  
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Kuva 3. Hiilen kierto suomaaperässä. Hiiltä sitoutuu kasveihin fotosynteesin kautta ja päätyy kasvien maatumisen myötä 
maaperään. Hiiltä puolestaan vapautuu kasvien ja maaperän mikrobien soluhengityksessä hiilidioksidina takaisin ilmaan, 
minkä lisäksi sitä kulkeutuu maaperässä veden mukana liuenneessa ja partikkelimuodossa pois suolta. Hiilidioksidia 
syntyy myös maaperän hapekkaissa pintakerroksissa, kun hapettomissa kerroksissa syntynyttä metaania tihkuu diffuusion 
avulla kohti pintaa ja se hapettuu hiilidioksidiksi. Hiiltä voi vapautua ilmaan myös metaanina, kun hapettomissa oloissa 
kasvavat putkilokasvien juuret imevät maasta metaania ja kasvi kuljettaa metaanin passiivisesti kasvin läpi niin, että 
metaani vapautuu soluhengityksessä ilmaan. Maaperän metaania voi vapautua myös kaasukuplina, kun hapettomissa 
kerroksissa olevat kaasukuplat paisuvat ja purkautuvat äkisti maanpintaan niin, ettei metaani ehdi hapettua hapellisessa 
suon pintakerroksessa. Muokattu: Christensen ym. 2009. 
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2.4 Ympäristötekijöiden vaikutus soiden hiilivarastoon 
 
Viimeisimmän jäätiköitymismaksimin jälkeen pohjoiset suot ovat olleet pääosin hiilen nieluja, jotka 
ovat varastoineet yhteensä noin 1035±150 Pg (petagrammaa eli 1015 grammaa) hiiltä (Hugelius ym. 
2014) Ikiroutasoissa arvioidaan tästä määrästä olevan noin 280 Pg (Schuur ym. 2008; Tarnocai ym. 
2009). Ilmaston lämpeneminen voi kuitenkin muuttaa soiden ekologiaa ja suot saattavat muuttua 
hiilen nettolähteiksi lämpenemisen aiheuttamien muutosten myötä (Schuur ym. 2008; Frolking ym. 
2011; Zhang ym. 2018; Swindles ym. 2019). Suurin osa tutkimuksesta on keskittynyt hiilen 
kaasumuotoisiin poistumiin soilta, mutta viime aikoina on huomattu, että myös veden mukana 
valumana soilta poistuva liuenneessa muodossa oleva hiili voi olla merkittävä hiilitaseeseen 
negatiivisesti vaikuttava tekijä (Pastor ym. 2003; Billet ym. 2004; Roulet ym. 2007). Seuraavaksi 




Lämpötila on sademäärän ohella tärkein soiden hiilivarastoihin vaikuttava tekijä (Davidson & 
Janssens 2006),  sillä se säätelee suon hydrologiaa, vedenpinnan korkeutta ja kasvukauden pituutta 
sekä fotosynteesin voimakkuutta (Reichstein ym. 2003; Heimann & Reichstein 2008). Ilman 
lämpötilan vaikutus soihin korostuu arktisilla alueilla, joiden lajisto on sopeutunut kylmään ilmastoon 
erityisen hyvin. Lisäksi arktisia soita määrittää osittainen tai jatkuva ikirouta, joka pitää suon 
syvemmät kerrokset jäässä myös kesäkuukausina. Lämpötilan noustessa ikirouta sulaa, jolloin 
syvemmät turvekerrokset pääsevät uudestaan osaksi maatumisprosessia ja hiiltä voi vapautua takaisin 
ilmakehään. Koska ikirouta määrittää myös maanmuotoja ja hydrologisia prosesseja, sen sulaminen 
voi vaikuttaa maaperän rakenteeseen ja veden liikkeisiin ja sitä kautta maaperän eroosioon ja hiilen 
kulkeutumiseen veden mukana (Osterkamp 2007). Useissa tutkimuksissa on huomattu, että arktinen 
alue lämpenee noin kaksi kertaa muita maapallon alueita nopeammin ja lämpeneminen on 
voimakkaita syys-talvikuukausina (Serreze & Francis 2006; Solomon ym. 2007; Graversen ym. 
2008).  
Lämpenemisellä on huomattava vaikutus siihen, kuinka paljon suot sitovat hiiltä turpeeseen 
ja vapauttavat sitä takaisin ilmakehään. Arktiset suot toimivat hiilen nieluina sulan kasvukauden 
aikana, jolloin kasvit sitovat ilmakehän hiilidioksidia tehokkaasti itseensä. Talvella suot kuitenkin 
päästävät hiiltä enemmän kuin sitovat sitä (Whalen & Reeburgh 1992). Talvikuukausina suoritetut 
mittaukset ovat osoittaneet, että soilta poistuu kasvukauden ulkopuolella (noin lokakuusta 
  11 
huhtikuuhun) huomattavia määriä kaasumuotoista hiilidioksidia ja metaania (Fahnestock ym. 1998; 
Roulet ym. 2007; Schuur ym. 2009). Koska mikrobien hajotustoiminta jatkuu vielä muutaman asteen 
nollan alapuolellakin (Oechel ym. 1997; Welker ym. 2000), talvilämpötilojen muutoksilla on suuri 
merkitys metaanin tuotannon kannalta. 
Yleisesti on havaittu, että soihin on sitoutunut hiiltä tehokkaammin lämpiminä ajanjaksoina, 
kuten holoseenin lämpömaksimin aikana noin 9000–5000 vuotta sitten (Yu ym. 2009) sekä keskiajan 
lämpöanomalian aikana noin vuosina 950–1250 jaa. (Charman ym. 2013), kuin kylmien 
ilmastojaksojen vallitessa.  Hydrologialla ja ikiroudan esiintymisellä on ollut kuitenkin huomattavan 
suuri vaikutus hiilikertymään, joten lämpötilan nousun yksinään ei voida suoraan ajatella kasvattavan 
hiilikertymää, jos soiden vesitase muuttuu tulevaisuudessa lämpenemisen myötä (Charman ym. 
2013). Lämpötilan nousun vaikutukset soilla kytkeytyvätkin voimakkaasti soiden hydrologiaan, sillä 
lämpimien ja kosteiden ilmastojaksojen aikana soiden on huomattu kasvattavan kokoaan (Loisel ym. 
2014), kun taas lämpiminä mutta kuivina aikoina hiilenkertymisnopeuden soissa on huomattu 
laskevan (Mathijssen ym. 2014; Bragazza ym. 2016).  
Lämpötilan nousun on myös huomattu kiihdyttävän maaperärespiraatiota ja orgaanisen 
aineksen hajoamisnopeutta, ja respiraation kautta maaperästä poistuvan hiilen määrän on huomattu 
olevan suurempi kuin kasvien maaperään sitoman hiilen määrä (Woodwell ym. 1998). Myös 
metanogeneesi, eli mikrobien kyky valmistaa hiilestä metaania anaerobisissa oloissa, sekä hiilen 
hapettuminen hiilidioksidiksi suon hapellisissa oloissa mikrobien avulla ovat erittäin 
lämpötilariippuvaisia prosesseja, jotka todennäköisesti kiihtyvät ilmaston lämmetessä (Yvon-
Durocher ym. 2014; Schädel ym. 2016).  
 
 
2.4.2 Sademäärä ja vedenpinnan korkeus 
 
Soita määrittää pysyvä ylimääräinen vesimäärä, joten suoalueiden sademäärällä ja vedenpinnan 
korkeudella on huomattava merkitys soiden ekologian kannalta. Vedenpinnan korkeus säätelee 
orgaanisen aineksen hajoamisnopeutta, minkä lisäksi sillä on vaikutusta kasvilajistoon. Ilmaston 
lämpeneminen voi vaikuttaa soiden vedenpinnan tasoon joko niin, että suot ovat kuivempia ja 
vedenpinta aiempaa matalammalla lämpenemisen seurauksena tai kosteampia lisääntyneen 
sademäärän ja ikiroudan sulamisen takia (Halsey ym. 1995).  
 Kuivemmat suoalueet ovat herkkiä maastopaloille, jolloin turpeeseen sitoutunutta hiiltä voi 
päästä palamisen seurauksena lyhyessä ajassa valtavia määriä ilmaan (Gorham 1991). Tavallisissakin 
oloissa kuivat suon pintakerrokset päästävät maaperärespiraation kautta hiilidioksidia ilmaan, kun 
aerobisessa suon pintakerroksessa anaerobisesta kerroksesta kulkeutuva metaani hapettuu 
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hiilidioksidiksi (McConnell ym. 2013). Maaperän lämpeneminen vielä tehostaa aerobista hajoamista 
ja maaperärespiraatiota (Bragazza ym. 2016; Chimner ym. 2017) . 
 Kosteilla soilla puolestaan muodostuu kuivempia soita enemmän metaania, joten etenkin 
kesien sateisuuden muutoksilla ja ikiroudan sulamisella on suuri merkitys kasvihuonekaasujen 
säätelyn kannalta. Muutokset sadannassa vaikuttavat myös valuntaan, joka vaikuttaa valuman 
mukana soilta poistuvan liuenneen orgaanisen hiilen määrään (Pastor ym. 2003). Valuman mukana 
poistuvan hiilen määrä voi olla merkityksellinen suon koko hiilitaseen kannalta, sillä se mukaan 
laskettuna suo saattaa osoittautua hiilen lähteeksi eikä hiilen nieluksi, kuten se näyttäytyisi ilman 
valumaa (Roulet ym. 2007). Ilmastonmuutoksen aiheuttamien sateisuuden muutoksien arvioiminen 
on kuitenkin epävarmaa, sillä mallinnukset koostuvat monista muuttujista ja takaisinkytkentöjen 
vaikutusta malleihin ei aina ole huomioitu. Yleisesti arktisen alueen on kuitenkin arvioitu lämpenevän 
ja sen seurauksena sateisuuden oletetaan lisääntyvän etenkin talviaikaan (Cohen ym. 2014; Bintanja 
& Andry 2017).  
 Pohjoisilla suoalueilla talviaikaiset sateet satavat lähinnä lumena, mikä suojaa maaperää 
jäätymiseltä, kun kylmän ilman ja maaperän välissä on paksu ja lämpöä eristävä lumivaippa (Zhang 
2005). Ennusteiden mukaan ilmaston lämpenemisen myötä on todennäköistä, että pohjoisilla 
leveysasteilla lumisateet lisääntyvät talvisin (Collins ym. 2013). Jos talvisateet lisääntyvät ja 
lumipeite muuttuu entistä paksummaksi, maa ei enää jäädy yhtä syvälle kuin nykyisin (Zhang 2005). 
Tämä voi kiihdyttää ikiroudan sulamista entisestään. Talvisateiden lisäksi on huomattu, että yleisesti 
Euroopassa kesät ovat olleet aiempaa kuivempia viimeisten vuosisatojen aikana, mikä on aiheuttanut 
soiden pintakerroksen kuivumista, kun soiden vedenpinta on laskenut syvemmälle maaperään 
(Swindles ym. 2019). Suon pintakerrosten kuivuminen lisää hiilen hapettumista hiilidioksidiksi ja 
vapautumista suosta takaisin ilmakehään (Dorrepaal ym. 2009; Gill ym. 2017). Etenkin kesien 
aiempaa pidemmät kuivuuskaudet lisäävät kosteuden haihtumista soilta voimakkaasti, mikä 





Kasvillisuuden merkitys soiden hiilensidontakyvyn kannalta on osittain ristiriitainen. Suokasvillisuus 
sitoo kasvukauden aikana hiiltä itseensä ja hiili varastoituu turpeeseen kasvinjäämien maatuessa. 
Toiset kasvilajit sitovat hiiltä tehokkaammin kuin toiset: esimerkiksi rahkasammaleet (Sphagnum) 
vaikuttavat sitovan hiiltä hyvin ja niiden on huomattu runsastuneen viimeisimmän lämpenemisjakson 
alettua niin kutsutun pienen jääkauden (1450–1850) jälkeen (Loisel & Yu 2013; Zhang ym. 2018). 
Toisaalta Loisel ym. (2014) päätyi kattavassa tutkimuksessaan siihen, että Sphagnum-turve sitoo 
  13 
hiiltä hieman heikommin kuin muut turvetyypit. Tutkimuksessa oli kuitenkin huomattavan paljon 
näytteitä, joissa rahkaturve oli pääasiallinen turvekasvi ja osa näytteistä oli vain osittain maatuneita, 
mikä mahdollisesti vääristi tuloksia. 
 Putkilokasvien on havaittu olevan merkittävässä osassa metaanivoiden säätelyn kannalta 
(Joabsson ym. 1999). Kosteassa, hapettomassa maaperässä viihtyvät putkilokasvit voivat päästää 
soluhengityksessä ilmaan metaania huomattavan suuria määriä tuuletussolukkonsa kautta (Whiting 
& Chanton 1993; Vartapetian & Jackson 1997). Jos ilmassa on paljon hiilidioksidia, maaperään 
päätyy runsaasti helposti hajoavia hiiliyhdisteitä, joista maaperän mikrobisto voi tuottaa metaania, 
joka puolestaan voi passiivisesti vapautua kasvien juurten tuuletussolukon välityksellä ilmaan (Ström 
ym. 2012). Tuuletussolukon takia metaania saattaa siirtyä kasvin kautta passiivisesti myös aerobisten, 
metaania tavallisesti hapettavien, maaperäkerrosten läpi ilmakehään (Schimel 1995; Öquist & 
Svensson 2002). Jos kasvukautena sademäärä on suuri ja suon vedenpinnan korkeus on lähellä suon 
pintaa, maaperän hapettomuus saattaa kuitenkin rajoittaa putkilokasvien juurten kasvua (Rydin & 
Jeglum 2006). Kasvijuurten soluhengityksessä voi vapautua jopa yli 50 % suomaaperän 
hiilidioksidivuosta ja 15–45 % koko ekosysteemirespiraatiosta vuodenajasta, maaperän lämpötilasta 
ja sulan maaperän syvyydestä riippuen (McConnell ym. 2013; Segal & Sullivan 2014). 
 Ilmaston lämpenemisen myötä tundran varpu- ja pensaskasvillisuus lisääntyy ja arktinen 
alue ”vihertyy”, kun kasvukausi pitenee ja kasvillisuus pääsee levittäytymään entistä pohjoisemmille 
alueille (Tape ym. 2006). Lisääntyvä kasvillisuus sitoo suohon aiempaa enemmän hiiltä, mutta 
toisaalta se saattaa aiheuttaa yllättäviä palautekytkentöjä, joista tärkein liittyy typen kiertoon (Chapin 
ym. 2005). Jos typen pitoisuus maatuvassa karikekerroksessa kasvaa tai maaperä pysyy talvella 
aiempaa lämpimämpänä pensaiden alle kasaantuvan lumen takia, mikä voimistaa typen 
mineralisaatiota, typen kokonaismäärän lisääntyminen voisi lisätä kasvillisuutta huomattavasti 
(Chapin & Shaver 1988; Shaver & Chapin 1991;  Sturm ym. 2005). Kasvillisuus hyötyy 
lisääntyneestä typen määrästä maaperässä, mutta samalla hiiltä voi vapautua maaperästä aiempaa 
enemmän (Mack ym. 2004). Tämän lisäksi runsas kasvillisuus korreloi suuremman talviaikaisen 
maaperärespiraation (Fahnestock ym. 1998) ja sen myötä pienempien hiilivarantojen kanssa 
(Michaelson ym. 1996). 
 
 
2.5 Soiden pitkäaikainen hiilikertymä 
 
Hiilikertymä tarkoittaa suohon sitoutuneen hiilen määrää tiettyä aikayksikköä, kuten yhtä vuotta, 
kohden. Hiilikertymää on mielekästä tutkia, sillä sen avulla voidaan tarkastella, kuinka paljon suo on 
sitonut hiiltä tiettynä ajanjaksona. Kun ajoitettuja suonäytekerroksia verrataan saman kerroksen 
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hiilikertymään, voidaan päätellä, ovatko tunnetut ilmastovaihtelut kasvattaneet vai pienentäneet suon 
hiilikertymää.  
 Hiilikertymä lasketaan jakamalla turvenäytesarja tasavälisiin viipaleisiin ja mittaamalla 
jokaisen yksittäisen viipaleen hiilipitoisuus. Kun saman turvenäytesarjan eri kerrokset on ajoitettu ja 
mallinnettu ikä-syvyysmallin avulla, tiedetään myös jokaisen turveviipaleen ikä kalibroimattomina 
radiohiilivuosina. Ikämallinnuksen perusteella voidaan laskea, kuinka nopeasti turvetta on kertynyt 
suohon yhtä turveviipaletta kohden. Kun turpeen kertymisnopeus kerrotaan hiilipitoisuudella, turpeen 
lasketulla tiheydellä ja lopuksi vielä tuhannella, saadaan laskettua hiilikertymä vuodessa esimerkiksi 
yhden senttimetrin paksuista turvesiivua kohden (Clymo ym. 1998). Koko turvenäytesarjan osalta 
voidaan näin laskea keskimääräinen pitkäaikainen hiilikertymä. Hiilikertymän yksikkö on g  m-2 v-1. 
 Hiilikertymää tutkittaessa on kuitenkin tärkeää huomata, ettei se kerro, onko suo toiminut 
hiilen nieluna tai lähteenä, vaan ainoastaan sen, kuinka paljon suo on kerryttänyt hiiltä aikayksikköä 
kohden. Hiilikertymä ei myöskään kerro suolta poistuneen hiilen määrää, joten sen tuloksia on 
tulkittava huolellisesti ja varovaisesti. Tämän vuoksi hiilitasetta onkin tutkittava muilla menetelmillä, 
esimerkiksi kammiomittauksilla, eikä niiden antamia tuloksia voida suoraan verrata menneisiin 
muutoksiin suon hiilikertymässä (Young ym. 2019). Lisäksi suon pintakerrosten hiilikertymät ovat 
aina korostetun suuria ja vääristävät koko turvenäytteen hiilikertymää, sillä pintakerrokset ovat nuoria 
ja heikosti maatuneita (Clymo ym. 1998; Billet ym. 2010). Pintakerroksissa on vielä eläviä tai vasta 
vähän maatuneita kasvinjäämiä, minkä lisäksi lähinnä pintaa oleva kerros on huomattavasti syvempiä 
kerroksia kuivempi. Nämä ominaisuudet tekevät pintakerroksesta löyhän verrattuna tiiviisiin veden 
kyllästämiin kerroksiin.  Tästä syystä turpeenkertymisnopeus vääristyy todellista suuremmaksi 
pintakerroksissa ja aiheuttaa virheen myös hiilikertymään, joka lasketaan turpeenkertymisnopeuden 
avulla (Young ym. 2019). 
 Orgaanisen aineksen hajoaminen tapahtuu nopeimmin hapekkaissa olosuhteissa, joten suon 
kuivat pintakerrokset, joissa vedenpinnan korkeus vaihtelee, ovat otollisimpia nopealle hajoamiselle 
(Rydin & Jeglum 2006). Hajoaminen hapellisissa kerroksissa on jopa sata kertaa syvempiä veden 
saturoimissa kerroksissa tapahtuvaa anaerobista hajoamista nopeampaa, minkä lisäksi syvien 
kerrosten turpeesta helposti hajoavat osat ovat jo maatuneet ja jäljellä on enää erittäin huonosti ja 
hitaasti hajoavia orgaanisia osia (Clymo 1984). Varsinainen turpeen kertyminen tapahtuu kuitenkin 
juuri näissä syvemmissä veden saturoimissa kerroksissa, joissa turve on tiiviimpää kuin 
pintakerroksissa (Clymo ym. 1998). Osa tutkimuksista on tästä syystä jättänyt laskematta 
hiilikertymiä tai turpeen kertymisnopeutta suon pintakerroksille, sillä näissä kerroksissa nopean 
aerobisen hajoamisen oletetaan vielä olevan käynnissä ja vääristävän kertymäarvoja. Esimerkiksi 
Charman ym. (2013) rajasi tutkimuksestaan kaikki vuoden 1850 jälkeen syntyneet kerrokset pois, 
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jotta keskeneräinen hajoamisprosessi ei vaikuttaisi hiilikertymätuloksiin. Virhelaskelmia on pyritty 
vähentämään myös erilaisilla kertymämalleilla, joissa lasketaan pitkän ajan hiilikertymä ja 
viimeaikainen hiilikertymä erikseen erilaisilla laskukaavoilla (Turunen 2003; Lamarre ym. 2012). 
Toisaalta maatuneisuus voi vaihdella eri soiden välillä, minkä vuoksi maatuneisuus voidaan ensin 
arvioida näytteestä muun muassa turpeen tiheyden ja hiili-typpi-suhteen muutosten avulla  tai 
visuaalisesti arvioimalla ja laskea sen jälkeen viimeaikaisin hiilikertymä selvästi vähemmän 
maatuneelle kerrokselle, jolloin kertymä saadaan määriteltyä näytekohtaisesti eikä tietyn 
vuosilukuolettaman perusteella (Zhang 2018). 
 
 
2.6 Tunnetut ilmastoanomaliat viimeisen tuhannen vuoden aikana 
 
Viimeisen tuhannen vuoden aikana ilmasto ei ole ollut täysin vakaa, vaan se on vaihdellut eri aikoina. 
Luonnollisen vuosittaisen vaihtelun lisäksi voidaan nähdä selkeitä ilmastotrendejä, jotka ovat 
näkyneet samaan aikaan, joskin usein eri tavoin, eri puolilla maapalloa esimerkiksi ilmaston 
lämpenemisenä, viilenemisenä, pidentyneinä kuivuuskausina ja lisääntyneinä sateisuutena (Schurer 
ym. 2013). Ilmastoanomaliat, eli poikkeamat ilmastossa, ovat vaikuttaneet myös historiallisiin 
tapahtumiin, kuten nälänhätiin, sotiin, sairauksiin ja sivilisaatioiden tuhoon mutta myös kulttuurien 
kukoistuskausiin (MacDougall 2013: 212–231). Menneitä ilmastovaihteluita voidaan tutkia muun 
muassa vanhoista jäätikkökerrostumista, puiden vuosirenkaista sekä erilaisista sedimenteistä 
esimerkiksi mikrofossiilien, kuten siitepölypartikkelien, kuoriamebojen tai piilevien avulla (Willis 
ym. 2010). 
Ilmastovaihtelut ja ikiroudan alueellinen jakautuminen ovat vaikuttaneet huomattavasti 
soiden hiilivaraston kertymiseen. Viimeisimmän tuhannen vuoden aikana selvimmät ilmastolliset 
poikkeamat arktisella alueella ovat olleet noin vuosille 950–1250 jaa. ajoittuva keskiajan 
lämpöanomaliaksi kutsuttu poikkeuksellisen lämmin kausi sekä sitä seurannut tavallista kylmempi, 
pieneksi jääkaudeksi kutsuttu ajanjakso (noin vuosina 1450–1850 jaa.). Ajanjaksot eivät ole 
tarkkareunaisia ja vuosiluissa onkin vaihtelua eri arvioiden mukaan, sillä eri luonnonarkistojen avulla 
anomaliat ajoittuvat hieman toisistaan poikkeaville vuosille (Mann ym. 2009), minkä lisäksi eri 
puolilla pohjoista pallonpuoliskoa kosteusolosuhteet ovat olleet anomalioiden aikaan erilaisia ja ne 
tunnetaan vielä osittain huonosti (Diaz ym. 2011; Linderholm ym. 2018). Myös näiden 
poikkeuksellisen lämpimien ja kylmien vuosisatojen aikana on ollut huomattavasti vaihtelua eri 
vuosien välillä, eli myös keskiajan lämpöanomalian aikaan koettiin kylmempiä vuosia ja pienen 
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jääkauden aikaan lämpimiä. Ajanjaksot erottuvat pitkänajan ilmastodatasta silti poikkeamina (kuva 
4). 
 Ilmastopoikkeamiin ei ole löydetty yhtä selkeää selitystä, mutta niiden on arvioitu liittyvän 
voimakkaasti auringon aktiivisuuteen, merivirtoihin, tulivuorenpurkauksiin sekä ilmakehän 
hiilidioksidipitoisuuksiin (Mann ym. 2009). Esimerkiksi pienen jääkauden kylmimpään aikaan, joka 
sijoittuu noin 1600–1800-luvuille, auringon aktiivisuuden on tutkittu olleen aiempaa vähäisempi 
(Mauquoy ym. 2004). Keskiajan lämpömaksimin aikaan, noin vuosina 1000–1300, auringon 
aktiivisuus puolestaan oli huipussaan. Keskiajan lämpöjakson aikana pohjoisten alueiden kesät ja 
talvet olivat keskimäärin tavallista lämpimämpiä, jolloin ikirouta on päässyt sulamaan tavallista 
syvemmältä (Esper ym. 2002; Cook ym. 2004). Lämmin ajanjakso on yhdistetty myös kasvaneisiin 
hiilikertymiin yhteyttämisen kiihdyttyä (MacDonald ym. 2006; Yu ym. 2009; Charman ym. 2013). 
Lämpömaksimin jälkeen lämpötilojen on huomattu keskimäärin laskeneen 1300-luvulle tultaessa, 
edeltäen pienen jääkauden kylmää ajanjaksoa. Samaan aikaan myös ilman hiilidioksidipitoisuus on 
tutkimusten mukaan laskenut hieman, mikä on todennäköisesti vaikuttanut ilmaston viilenemiseen 
(Ahn ym. 2012). Pienen jääkauden aikana Pohjois-Euroopassa subarktisella alueella ilmasto oli 
keskimäärin nykyistä kuivempi ja viileämpi, mikä on kasvattanut ikiroudan paksuutta ja 
esiintymisaluetta, lyhentänyt kasvien kasvukautta ja näiden myötä myös yleisesti hidastanut 
hiilenkertymisnopeutta soilla (Zhang 2018). 
 
 
Kuva 4. Ilmastovaihtelut viimeisen vajaan kahdentuhannen vuoden aikana pohjoisella pallonpuoliskolla eri 
luonnonarkistoista tehtyjen mallinnusten perusteella. CSM (climate system model) ja GKSS ovat kolmiulotteisia 
ilmakehän ja merien toiminnot yhdistäviä yleisiä virtausmalleja. Muut mallit ovat yksi- ja kaksiulotteisia 
energiatasapainomalleja ja eri ympäristömuuttujat huomioivia kompleksisia malleja. Keskiajan lämpöanomalia (950–
1250 jaa.) erottuu ainestoissa hieman kohonneina keskilämpötiloina ja pieni jääkausi (1450-1850 jaa.) selvästi 













Vuosia ajanlaskun alun jälkeen 
Tutkimuslaitteilla tehdyt suorat mittaukset 
Mann & Jones (2004) 
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3. AINEISTO JA METODIT 
 
 
Pro gradu -tutkielma laadittiin osana laajempaa kansainvälistä tutkimusprojektia, joka kartoittaa 
korkeiden leveysasteiden soiden pitkäaikaista kehitystä. Tutkimusprojekti pyrkii selvittämään 
ilmastovaihteluiden suhdetta ikiroutasoiden hydrologiaan, kasvillisuuteen ja hiilikertymään. 
Projektia varten näytesarjoja kerättiin Kanadasta, Suomen ja Ruotsin Lapista ja Venäjältä Kuolan ja 
Komin alueilta. Kerättyjä suonäytesarjoja on harvinaisen paljon suhteessa tähänastisessa 
tutkimuksessa käytettyyn aineistomäärään ja tutkimuksen tarkoitus onkin saada mahdollisimman 
laaja ja luotettava kuva pohjoisten alueiden soiden dynamiikasta.  
 Suonäytteistä tutkitaan kasvillisuutta kasvinjäänteiden avulla, kosteusolojen vaihtelua 
kuoriamebojen avulla ja hiilen sekä typen pitoisuutta geokemiallisilla menetelmillä. Tutkittujen 
muuttujien muutoksia peilataan tunnettuihin ilmastovaihteluihin ja menneiden ilmastovasteiden 
avulla pyritään arvioimaan, miten ilmaston lämpeneminen ja ikiroudan sulaminen saattavat 
tulevaisuudessa vaikuttaa soiden dynamiikkaan. Näytteiden ajoittamiseen käytettiin kahta eri 
ajoitusmetodia ja jokaisesta näytteestä tehtiin monta eri ajoitusta, jotta ajoitustarkkuus olisi 
mahdollisimman hyvä ja luotettava. Oma tutkimukseni keskittyy hiilikertymän vaihteluihin 
viimeisen vuosituhannen aikana Venäjän ja Ruotsin suoalueilla. Sain käyttööni tutkimusryhmän 
aiemmin keräämät tutkimusnäytteet ja käsittelin aineiston itse alusta loppuun lukuun ottamatta 





Tutkimusalueet sijoittuvat ikiroudan eteläisimpien alueiden turvemaille ja soille. Näytesarjat on 
kerätty Ruotsin Lapista Tavvavuoman ja Abiskon palsasoilta sekä Venäjältä Uralin länsipuolella 
Komin tasavallassa sijaitsevasta Rogovayasta ja Kuolan niemimaalla sijaitsevalta Murmanskiin 
kuuluvalta Lovozeron alueelta. Tarkat tutkimusalueet ja niiden näytteenottopaikat on kuvattu 
kartoilla kuvassa 5. Tutkimusnäytesarjoja on yhteensä 15 ja ne on listattu taulukkoon 1. 
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Kuva 5. Tutkimusnäytesarjojen maantieteellinen jakautuminen Ruotsin ja Venäjän alueella ja lähekkäisten näytepisteiden 
sijainti suhteessa toisiinsa.  
 
Tavvavuoma on suuri luonnonsuojelualue Ruotsin tundravyöhykkeellä ja siellä on Ruotsin 
suoalueista eniten palsasoita. Palsat ovat koko tundra-alueen suurimpia. Suomaisema koostuu 
palsoista, järvistä ja virtavesistä. Abisko sijaitsee noin sata kilometriä Tavvavuomasta luoteeseen. 
Abiskon suot ovat palsa- ja aapasoita, mutta palsoja ei ole niin runsaasti kuin Tavvavuomassa. 
Ikiroutaa esiintyy lähinnä korkeilla tunturihuipuilla ja soiden palsasydämissä.  
Venäjältä kerätyistä näytesarjoista osa on Kuolan niemimaalta Lovozerosta, missä palsoja 
esiintyy vain harvakseltaan. Ikiroutaa löytyy vain satunnaisista paikoista ja suot ovat melko tasaisia 
ja kuivia. Tutkimusnäytesarjojen keräämisen aikaa ikiroutaa ei tavattu yhdelläkään näytepisteellä, 
mutta eräs tutkimusryhmän tutkija muisteli ikiroutaa löytyneen alueelta vielä noin kymmenen vuotta 
sitten. Rogovayan alueen näytesuot muistuttavat Kuolan niemimaan soita, mutta ne ovat 
mantereisempia ja niillä ikiroutaa esiintyy laajemmin. Suuria palsakumpuja ei kuitenkaan ole; suot 
ovat melko tasaisia ja niillä on ombotrofinen pinta, jossa kuiva ikiroutaosuus ja kosteampi letto 
vuorottelevat rimpien ja jänteiden kaltaisesti. Kasvillisuus Venäjän näytesoilla on lähinnä matalaa 
varvikkoa. 
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Tutkimusalueet rajattiin niin, että näytesuot sijaitsivat ikiroutavyöhykkeen eteläisimmillä 
alueilla, joilla ikiroutaa esiintyy epäjatkuvana ja paikoitellen. Taustaoletuksena tutkimuksella oli se, 
että ilmastonmuutoksen vaikutukset näkyvät ensimmäisenä suoalueilla, joilla ikiroutaa on vain 
vähän. Jonkin verran paikkojen valintaan vaikutti myös soiden saavutettavuus haastavilla erämaa-
alueilla. 
 
Taulukko 1. Näytepisteet, niiden sijainti ja muut ominaisuudet. Tutkimuspisteet, joilla ikiroutaa ei näytteenottohetkellä 
löytynyt, on merkitty taulukkoon merkinnällä NA. Rogovayan alueen säätiedot ovat tutkimusaluetta lähinnä sijaitsevalta 
Severnyin sääasemalta ja Teriberkan tiedot läheiseltä Severenomorskin sääasemalta (Climate-data, 2020). Ilmastodata 
on vuosilta 1982–2012. 
 



















351 20 n. 45 40 387 mm,  
0,2 ° C 





550 17 45 45 447 mm, 
-2,3 ° C 





552 17 50 50 447 mm, 
-2,3 ° C 





554 20 40 40 447 mm, 
-2,3 ° C 







121 17 47 40 589 mm,  
6,4 ° C 







119 20 Ei saavutettu, 
eli yli 60 cm 
syvyydessä 
60 589 mm,  
6,4 ° C 
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116 12 35 35 589 mm,  
6,4 ° C 







120 20 50 49 589 mm,  
6,4 ° C 








118 27 41 41 589 mm,  
6,4 ° C 







217 17 Peruskallio 
32 cm:n 
syvyydessä 
27 475 mm,  
0,2 ° C 







158 35 NA 50 478 mm, 
-0,6 ° C 







179 30 NA 48 478 mm, 
-0,6 ° C 







166 38 NA 51 478 mm, 
-0,6 ° C 







160 32 NA 45 478 mm, 
-0,6 ° C 
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159 35 NA 50 478 mm, 




3.2 Aineiston keruu ja alkukäsittely 
 
Tutkimusnäytesarjat kerättiin kesinä 2017 ja 2018 Ruotsin Lapista sekä Venäjältä Kuolan 
niemimaalta ja Komin alueelta osaksi suurempaa tutkimusprojektia. Suot valittiin alueilta, joilla 
ikiroutaa esiintyy epäjatkuvana, ja soilta kerättävät näytesarjat pyrittiin keräämään mahdollisimman 
samankaltaisilta mikrohabitaateilta. Näytesarjat kairattiin suon kuivien kohoumien ja kosteiden 
lettokohtien välissä olevalta välipinnalta, sillä sen oletetaan reagoivan ympäristössä tapahtuviin 
muutoksiin herkimmin, minkä vuoksi se on ilmastonmuutostutkimuksen kannalta mielenkiintoinen 
kohde. Jokaiselta näytesuolta kerättiin vähintään kolme näytesarjaa niin, että keräyspisteet olivat 
vähintään kymmenen metrin päässä toisistaan. Näytesarjojen nimet indeksoitiin tutkimusalueen ja 
näytepisteen numeron mukaan. Näytesarjat kairattiin turpeen aktiivisimmasta pintakerroksesta, joka 
sulaa kesäisin. Työvälineenä käytettiin laatikkokairaa.  
Ennen näytteenottoa jokaisella näytepaikalla määriteltiin ympäröivä vallitseva kasvillisuus 
ja sen peittävyys ja samalla mahdollisen palsan korkeus arvioitiin. Turvenäytesarjoista kirjattiin lyhyt 
visuaalinen kuvaus ja näytesarjassa silmämääräisesti näkyvät vaihtelut, kuten maatuneisuusosiot ja 
pintakasvit, kirjattiin muistiin (kuva 6). Näytteenoton jälkeen suon vedenpinnan taso mitattiin 
kairausreiästä. Kairausreikä täyttyy vedellä sen mukaan, kuinka korkealla suon sisällä oleva vesi on. 
Vedenpinnan taso mitataan mittanauhalla suon pinnasta veden tasoon saakka, eli vedenpinnan 
korkeus kertoo oikeammin kuivemman suonpinnan paksuuden. Mittauksen jälkeen turvenäytesarjat 
pakattiin huolellisesti muovikelmuun ja siirrettiin muovikouruihin. Pakatut näytteet kuljetettiin 
yliopistolle, missä niitä säilytettiin näytteille tarkoitetussa pakastimessa -18°C kylmyydessä.  
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Kuva 6. Valokuvissa on esitettynä tyypillinen yleismaisema jokaiselta näytteenottoalueelta (ylin rivi) sekä tarkemmat 
kuvat lähihabitaatista (keskirivi) ja kairatusta turvenäytesarjasta (alarivi). Kuolan ja Komin suot ovat melko tasaisia, kun 
taas Ruotsin näytesoilla esiintyi myös palsakumpuja, joita näkyy Ruotsista otetussa maisemakuvassa. Kuvat: Sanna Piilo. 
 
Näytesarjojen käsittelyä varten turve sulatettiin huoneenlämmössä, minkä jälkeen jokainen 
näytesarja paloiteltiin yhden senttimetrin mittaisiin paloihin veitsen, saksien ja mittanauhan avulla. 
Jotta näytepalat eivät olisi kontaminoituneet keskenään, veitsi ja sakset pestiin jokaisen näytepalan 
leikkauksen jälkeen. Leikatut turvepalat säilöttiin pieniin muovipusseihin, minkä jälkeen jokaisesta 
palasta siirrettiin pienempi näyte 5 ml näytepurkkiin, joka nimettiin näytteenottopaikan ja 
näytteenottosyvyyden mukaan. Sen jälkeen näytteet punnittiin, jotta saatiin kostean näytteen paino. 
Kaikki näytteet pakastekuivatettiin ja punnittiin uudestaan, jotta saatiin tietää myös kuivan 
turvemassan paino ja näiden perusteella laskettiin turpeen tiheys (bulk density) jakamalla 
kuivamassan paino grammoina kostean näytteen tilavuudella (cm3). Näitä suureita tarvittiin 
pitkäaikaisen hiilikertymän laskemiseksi (Turunen ym. 2002). 
Kuivat näytteet jauhettiin hienoksi jauheeksi huhmarenuijan avulla hiilen ja typen 
pitoisuuden määritystä varten. Hiilen ja typen pitoisuudet analysoitiin Helsingin yliopistolla LECO 
TreSpec Elemental Determinator –laitteella ja analyysin teki siihen erikseen kouluttautunut henkilö. 
Hiilen ja typen pitoisuuksien suhde voi osoittaa, miten suotyyppi ja siinä kasvaneet kasvilajit ovat 
vaihdelleet aikojen saatossa, sillä eri suotyypit ja erilainen kasvilajikoostumus antavat erilaisia hiili- 
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ja typpipitoisuusarvoja (Loisel ym. 2014; Treat ym. 2016). Tässä tutkimuksessa keskitytään kuitenkin 
vain hiilipitoisuuksien vaihteluun ja typpipitoisuudet jätetään huomiotta aiheen laajuuden vuoksi.  
 
3.3 Näytteiden ajoittaminen 
 
Jotta hiilipitoisuuksia voitiin suhteuttaa eri aikakausiin ja niissä tunnettuihin ilmastollisiin 
anomalioihin, oli näytteet ajoitettava. Ajoituksiin käytettiin sekä radioaktiivisen hiili-14-isotoopin 
(14C) että radioaktiivisen lyijy-210-isotoopin (210Pb) pitoisuuksia hyödyksi. Radiohiiliajoitus on 
yleisesti käytetty menetelmä, jota voidaan käyttää jopa 50 000 vuotta vanhojen näytteiden 
ajoittamiseen (Taylor 2000), ja koska soiden koostumuksesta arviolta noin puolet on hiiltä, 
hiiliajoitusmenetelmä sopi tarkoitukseen hyvin (Shore ym. 1995). Radiohiiliajoitus perustuu hiili-
isotooppien 13 ja 14 tunnettuihin hajoamisnopeuksiin (Libby 1961; Appleby & Oldfield 1978). 
Radioaktiivisia hiilen isotooppeja päätyy ilmakehästä kasveihin yhteyttämisen kautta ja kun kasvi 
kuolee, radioaktiivinen isotooppi alkaa hajota (Schuur ym. 2016). Hiili-14-isotoopin 
puoliintumisaika on 5730±40 vuotta, joten menetelmää voidaan käyttää jopa kymmeniä tuhansia 
vuosia vanhojen näytteiden ajoittamiseen (Godwin 1962).   
Radiohiiliajoitusten nollavuosi on vuosi 1950, joten sen jälkeen syntyneet nuoremmat 
näytteet on kalibroitava niin sanotulla post bomb -kalibrointikäyrällä, joka huomioi ihmisen 
ilmakehään lisäämän hiili-14-isotoopin määrän. Radiohiiliajoitus on epätarkka viimeisten muutamien 
vuosisatojen aikana syntyneiden näytteiden ajoittamisessa, joten ajoitus on tehtävä toista menetelmää 
hyödyntäen (Taylor 2000). Nuorten näytteiden ajoitukseen sopii esimerkiksi lyijy-210-ajoitus, joka 
perustuu radioaktiivisen uraani-238 hajoamiseen. Lyijy-210-menetelmä kattaa noin 150–200 
viimeisen vuoden aikana tapahtuneet muutokset (Appleby & Oldfield 1978). Radiohiili- ja 
lyijyajoitusmenetelmän yhdistelmä antaa erittäin tarkkoja ajoitustuloksia etenkin kohdissa, joissa 
radiohiilimenetelmän tarkkuus heikentyy näytteiden nuoren ja lyijymenetelmän tarkkuus 
näytemenetelmän näkökulmasta vanhan iän takia.  
Radiohiiliajoitus tehtiin osittain Helsingin yliopistossa (LUOMUS) ja osittain Puolassa 
Poznan radiohiiliajoituslaboratoriossa. Näytteet lähetettiin ajoituslaboratorioihin ajoitettaviksi eikä 
niitä ajoitettu itse. Puolaan lähetettiin seitsemän näytettä ja Helsingin yliopistolle 34 näytettä. 
Jokaisesta turvenäytesarjasta lähetettiin kairausnäytteen pituudesta riippuen kaksi tai kolme näytettä 
ajoituslaboratorioon niin, että nuorin näytteistä sijoittui noin 12–18 cm syvyyteen ja vanhin 
mahdollisimman lähelle näytesarjan pohjaa. Jos näytesarja oli tarpeeksi pitkä, nuorimman ja 
vanhimman ajoitusnäytteen väliltä valittiin vielä yksi näyte ajoitukseen. Lyijy-210-ajoituksen tein 
itse Exeterin yliopistossa Isossa-Britanniassa, sillä Suomessa ei ollut ajoitusmenetelmään sopivaa 
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laboratoriota. Lyijyajoitusta varten ajoitusnäytteitä valittiin noin 15 kappaletta jokaisesta 
näytesarjasta niin, että ajoitukseen valittiin pintanäyte ja siitä eteenpäin joka toinen näyte, kunnes 
päästiin noin 30 cm syvyyteen. Näytteet ajoitettiin yleisesti käytetyn metodin mukaisesti, joka on 
kuvattu tarkemmin alla (Kelly ym. 2017; Estop-Aragonés ym. 2018). 
Jokaisesta jauhetuista turvenäytteestä otettiin noin viisi grammaa (5 g) turvetta keitinlasiin 
ja näytteen päälle pipetoitiin 1 ml polonium-209-isotooppiliuosta merkkiaineeksi. Lasiin lisättiin 
vielä 10 ml typpihappoa (HNO3), jonka jälkeen näytettä kuumennettiin niin kauan, että lähes kaikki 
neste oli haihtunut ja näyte oli kuiva. Kuivan näytteen päälle pipetoitiin 10 ml 30-prosenttista 
vetyperoksidia (H2O2) ja näyte kuumennettiin taas kuivaksi. Kuivatettuun näytteeseen lisättiin 5 ml 
väkevää suolahappoa (6M HCl) ja näyte kuumennettiin kuivaksi. Sama vaihe toistettiin uudelleen. 
Jäljellejäänyt kuiva näyte liuotettiin 5 ml:aan väkevää suolahappoa (6M HCl) ja kaadettiin 
sentrifugiin sopivaan tuubiin. Jotta kaikki näyte saatiin liuotettua keitinlasista ja kaadettua tuubiin, 
lasia huuhdeltiin vielä pienillä määrillä miedompaa suolahappoa (0,5M HCl). Kun näytetuubeissa oli 
noin 10 ml nestettä, näytteitä  pyöritettiin sentrifugissa 10 minuuttia. Sentrifugissa olleista näytteistä 
kaadettiin pelkkä sakasta erottunut nesteosio 120 ml:n lasipulloon, ja näytepulloihin lisättiin 0,2 g 
askorbiinihappoa. Pullo täytettiin lähes täyteen miedolla suolahapolla (0,5M HCl). Ennen kuin pullo 
suljettiin korkilla, nesteen sekaan laitettiin vielä siiman varassa roikkuva hopeakiekko ja pulloon 
pudotettiin sekoitusmagneetti. Valmiit näytepullot nostettiin sekoitusalustalle, jossa näytteitä 
sekoitettiin magneetin avulla 24 tunnin ajan.     
Sekoituksen jälkeen pulloissa olleet, radioaktiivista näytettä itseensä keränneet hopeakiekot 
huuhdeltiin tislatulla vedellä ja ne vietiin ajoitettaviksi ajoituslaboratorioon. Näytteet jätettiin 
ajoitukseen useiden päivien ajaksi. Ajoitusmenetelmänä käytettiin Ortec Octête Plus Integrated 
Alpha-Spectrometry -järjestelmää. Radiohiili- ja lyijymenetelmistä saadut tulokset yhdistettiin, jotta 
niiden avulla saatiin luotua näytekohtaiset ikä-syvyys-mallit ja sen jälkeen laskettua turpeen ja hiilen 
kertymisen nopeudet. Ikä-syvyysmallit luotiin R-Studio-ohjelmiston (versio 3.4.3, R Development 
Core Team 2016) Bacon-ikämallinnusohjelmalla, joka perustuu bayesiläiseen tilastotieteeseen 
(Blaauw 2010; Blaauw & Christen 2011). Ikä-syvyysmalli havainnollistaa näytteen ajoitetun iän 
näytteen syvyyttä kohden ja arvioi ajoitettujen näytesyvyyksien perusteella, kuinka vanha näyte on 
yhden senttimetrin resoluutiolla myös ajoittamattomissa näytesyvyyksissä.  
Saatujen tulosten perusteella voitiin laskea turpeen muodostumisnopeus (mm/v) kaavalla 
a=b/c, missä a on turpeen muodostumisnopeus, b turpeen paksuus millimetreinä ja c eri kerrosten 
ikäero vuosissa. Turpeen muodostuminen laskettiin siis jakamalla turpeen paksuus (10 mm) vuosilla, 
jotka saatiin R-ohjelmalla laaditusta ikä-syvyys-mallista yhden senttimetrin resoluutiolla. Pitkän 
aikavälin hiilikertymä (g m-2v-1) voitiin laskea edellistä tulosta hyödyntäen kaavalla a*d*e*1000, 
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missä a on turpeen muodostumisnopeus millimetreinä, d turpeen tiheys ja e hiilipitoisuus (Turunen 
ym. 2002). Hiilikertymä kertoo, kuinka paljon hiiltä on kertynyt turpeeseen yhtä vuotta kohden. Ikä-
syvyysmallin antaman ikämallinnuksen myötä visualisoitiin näytesarjakohtaiset viivadiagrammit 
turpeen kertymisnopeudesta, tiheydestä, hiilipitoisuudesta ja hiilikertymästä. Muuttujat esitettiin 
näytteen ikää vasten, jotta muutokset ajassa saatiin havainnollistettua selkeästi. Viivadiagrammit 






Tässä osiossa esitellään suonäytteistä saadut tulokset keskittyen erityisesti tulosten hiilikertymään. 
Kuvassa 7 on esitetty ikä-syvyysmallit jokaisesta turvenäytesarjasta. Turvenäytesarjojen 
pohjimmaisen osan ikä vaihteli suuresti eri suoalueiden välillä ja myös samalta suolta otettujen 
sarjojen välillä oli ikävaihtelua. Vanhimmat näytesarjat sijaitsivat Komin alueella (Rog2 ja Rog4) 
sekä Ruotsissa (Taav1.1). Kaikista vanhin pohjaikä, 7010 vuotta, saavutettiin Ruotsissa 
Tavvavuomalla (Taav1.1) ja nuorin pohjaikä, 1014 vuotta, Kuolan niemimaalla (Lov3.2).  
 Turvesarjoista laaditut mallit on esitetty siten, että x-akselilla on jokaisen näytesarjan 
turpeenkertymisnopeus, turpeen tiheys, hiilipitoisuus sekä hiilikertymä. Y-akselilla on näytesarjan 
ikä kalibroituina radiohiilivuosina ja vuosi 0 on näytesarjan keräysvuosi eli sarjasta riippuen joko 
vuosi 2017 tai 2018. Jokaisen näytesarjan ominaisuuksissa tapahtuneet vaihtelut on esitetty viimeisen 
tuhannen vuoden ajanjaksoa vasten, sillä tutkimuskysymysten kannalta on olennaista tarkastella 
nimenomaan viimeisimpien ilmastovaihteluiden vaikutusta soiden ominaisuuksiin. Koko näytesarjan 
ikää vasten laaditut kuvat löytyvät liitteestä 1, mutta niitä ei käsitellä tässä osiossa tarkemmin, vaan 
ne on rajattu tutkimuksesta pois tutkimusaiheen laajuuden vuoksi.  
Kuviin on merkitty eri väreillä tunnetuimmat ilmastovaihtelut niin, että ylin vaaleanvihreä 
segmentti kuvaa viimeisintä noin 40 vuoden erityisen nopean ja voimakkaan lämpenemisen 
ajanjaksoa, sen alla oleva vaaleansininen väritys puolestaan pienen jääkauden (v. 1450–1850 jaa.) 
aikaa. Tämän alle sijoittuu keskiajan lämmin ajanjakso (keskimäärin noin vuosina 950–1250 jaa.) 
vaalean oranssin värillä. Näiden lisäksi vanhimpien näytteiden kuviin (liite 1) on merkitty punaisella 
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4.1 Näytesarjojen kronologia ja ikä-syvyysmallit 
 
Näytteiden ajoitustarkkuuden vuoksi käytettiin sekä radiohiili- että lyijy-210-menetelmää. 
Radiohiiliajoitusten tulokset on esitetty taulukossa 2. Taulukosta voidaan nähdä, kuinka näytesarjan 
pohjaosa on pintaa vanhempi, joten ajoitustulosta voidaan pitää luotettavana. Poikkeuksen tästä tekee 
Ter2.1-näytesarja, jossa pintaa lähempänä oleva näyte on pohjanäytettä vanhempi. Tämä voi johtua 
joko näytteen kontaminaatiosta tai ajoitusmenetelmän epävarmuudesta. 
 
Taulukko 2. Näytteiden radiohiiliajoitustulokset. Jokaiselta näytepisteeltä kairatusta näytesarjasta lähetettiin näytesarjan 
pituudesta riippuen kahdesta kolmeen turvenäytettä radiohiiliajoitukseen. Helsingin yliopiston ajoituslaboratorion 
tulokset on ilmoitettu Hela-koodilla ja Puolan Poznan laboratorion tulokset Poz-koodilla. Asteriskilla merkityt 
kalibroimattomat iät ovat ajoituslaboratorion modern-muotoisia ikiä, jotka on muunnettu R-ohjelmistossa muiden 
ajoitettujen ikien kanssa samaan muotoon. 
 
Näyttesarjan nimi Syvyys (cm) Laboratorionimi Kalibroimaton 14C-
ikä (vuotta) 
Rog2 13–14 Hela-4363 655 ±22 
Rog2 26–27 Hela-4364 4139 ±26 
Rog2 39–40 Hela-4365 4955 ±28 
Rog4 19–20 Hela-4366 905 ±25 
Rog4 39–40 Hela-4367 1921 ±26 
Rog4 59–60 Hela-4368 7438 ±33 
Rog8 16–17 Hela-4369 278 ±24 
Rog8 34–35 Hela-4370 6207 ±29 
Rog11 17–18 Hela-4371 419 ±22 
Rog11 32–33 Hela-4372 1944 ±23 
Rog11 47–48 Hela-4373 5165 ±28 
Rog14 15–16 Hela-4374 -101 ±23* 
Rog14 24–25 Hela-4375 4150 ±28 
Ter2.1 13–14 Hela-4395 1645 ±26 
Ter2.1 26–27 Hela-4396 1530 ±32 
Lov1.3 19–20 Hela-4383 -65 ±31* 
Lov1.3 34–35 Hela-4384 477 ±32 
Lov1.3 49–50 Hela-4385 1164 ±32 
Lov2.2 12–13 Hela-4386 -470 ±29* 
Lov2.2 29–30 Hela-4387 2108 ±25 
Lov2.2 46–47 Hela-4388 3595 ±27 
Lov3.1 20–21 Hela-4389 347 ±29 
Lov3.1 34–35 Hela-4390 1464 ±32 
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Lov3.1 48–49 Poz-108024 1965 ±30 
Lov3.2 16–17 Hela-4391 -6 ±34* 
Lov3.2 30–31 Hela-4392 285 ±32 
Lov3.2 44–45 Poz-108025 1220 ±30 
Lov3.3 18–19 Hela-4393 237 ±31 
Lov3.3 32–33 Hela-4394 3021 ±27 
Lov3.3 46–47 Poz-108026 3710 ±35 
Abi1.2 16–17 Hela-4381 105 ±16 
Abi1.2 33–34 Hela-4382 1077 ±16 
Abi1.2 38–39 Poz-108019 1260 ±30 
Taav1.1 14–15 Hela-4376 2822 ±18 
Taav1.1 29–30 Hela-4377 5076 ±20 
Taav1.1 42–43 Poz-108020 5790 ±40 
Taav1.2 16–17 Hela-4378 36 ±16 
Taav1.2 33–34 Hela-4379 1914 ±17 
Taav1.2 48–49 Poz-108021 2475 ±30 
Taav2.1 17–18 Hela-4380 213 ±15 
Taav2.1 35–36 Poz-108022 3780 ±35 
 
 
Näytteistä laadituista ikä-syvyysmalleista nähdään, että kahden eri ajoitusmenetelmän käyttö 
tarkentaa  taitekohtaa, jossa radiohiilimittauksien tarkkuus heikkenee ja missä lyijy-210-menetelmän 
tarkkuus paranee (kuva 7). Ajoitustulokset ovat siis luotettavampia kahta eri metodia käytettäessä 
kuin jos olisi käytetty pelkkää radiohiiliajoitusta. Ikä-syvyysmalleista voidaan nähdä, että 
mallinnuksen epävarmuus kasvaa pohjanäytteitä kohden radiohiiliajoitettujen näytteiden 
rajallisuudesta johtuen.  
Suurimmassa osassa näytesarjoja lyijy-210-menetelmällä ajoitetut nuorimmat, alle 200 
vuotta vanhat näytteet, sijoittuvat noin 15 senttimetrin paksuiseen pintakerrokseen. Lovozeron soilla 
Lov1.3 ja Lov3.2 nuorimmat kerrokset ulottuvat kuitenkin huomattavasti syvemmälle, Lov1.3-
näytesarjassa lähes 30 senttimetrin syvyyteen ja Lov3.2-sarjassakin yli 20 senttimetriin. Myös 
Ruotsin soilla Taav1.2 ja Taav2.1 lyijy-210-menetelmällä ajoitetut nuorimmat näytteet ulottuvat 
muita näytteitä syvemmälle: Taav1.2-näytesarjassa noin 25 senttimetriin ja Taav2.1-näytesarjassa 
hieman yli 20 senttimetriin.  
Ikä-syvyysmallista voidaan nähdä, että turpeen kertyminen on alkanut kiihtyä noin 200 
viimeisen vuoden aikana, mutta muutamilla soilla kertyminen on nopeutunut jo tätäkin aiemmin. 
Rog4- ja Rog11-näytesuot osoittavat turpeen kertymisen nopeutumista jo noin 2000 vuotta sitten. 
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Myös Lov3.2-näytesarjassa turpeen kertyminen alkaa kiihtyä noin 500 vuotta sitten syntyneissä 
kerroksissa, kuten myös Taav2.1-sarjassa. Abi1.2-suolla kasvu on melko tasaisen nopeaa koko 
suonäytesarjan kehittymisen ajan. 
 Rogovayan alueen Rog14-näytesarjan sovittaminen malliin oli haastavaa, sillä 
radiohiiliajoituksen mukaan kymmenen senttimetrin syvyyserolla muodostuneiden näytteiden välillä 
on yli 4000 vuotta ikäeroa. Rog14-näytesarjan ikäsyvyysmalli saattaa siis olla virheellinen joko 
virheellisesti liian vanhaksi ajoitetun pohjaiän takia tai sitten turpeen kertymisessä on tapahtunut 
katkos useamman tuhannen vuoden ajaksi tai vaihtoehtoisesti jo kertynyttä turvetta on erodoitunut 
pois suon silloisista pintakerroksista. Ter2.1-näytesarjan mallinnus on vääristynyt näytteen pohjaiän 
suhteen, mikä saattaa johtua joko näytteen kontaminaatiosta tai ajoitusmenetelmään liittyvästä 











Kuva 7. Näytteistä laaditut ikä-syvyysmallit. Y-akselilla on esitetty näytteen pituus senttimetreinä ja sitä vasten x-akselilla 
on näytteen ajoitettu ikä kalibroituina radiohiilivuosina. Vuosi 0 vastaa vuotta 1950. Radiohiiliajoituksen antamat lukemat 
näkyvät malleissa sinisellä värillä ja lyijy210-ajoituksen tulokset vihreällä.  Trendiviiva on keskellä kulkeva punainen 
ohut viiva. Näytteiden Rog14 ja Ter2.1 mallit on merkitty asteriskilla, sillä malleissa on käytetty muista malleista 
poikkeavaa mallinnuskaavaa, jotta ne saatiin sovittumaan malliin. Ter2.1-mallin näyte on kuitenkin mahdollisesti 





Komista Rogovayan alueelta kerättyjä näytteitä oli yhteensä viisi. Neljältä näytesuolta löytyi 
ikiroutaa ja ainoastaan Rog4-näytepisteellä sitä ei kairatessa saavutettu, eli ikirouta oli yli 60 cm 
syvyydessä tai maaperä ei ollut ikiroudassa. Ikiroudan syvyys vaikutti näytteiden pituuksiin, jotka 













  30 
4.2.1 Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Rog2, Rog4 ja Rog8 
 
Turpeen kertyminen on näytesarjoissa Rog2, Rog4 ja Rog8 melko yhteneväistä (kuva 8). Rog2-
näytesarjassa turpeen kertyminen on tasaisen vähäistä ja hidasta keskiajan lämpöanomalian 
loppupuolelta pienen jääkauden loppumiseen asti. Noin 150 vuotta sitten syntyneissä kerroksissa 
turpeen kertyminen alkaa kiihtyä ja kertyminen on nopeinta viimeisen 40 vuoden aikana syntyneissä 
kerroksissa. Viimeisen tuhannen vuoden aikana turpeenkertymisnopeus on vaihdellut pohjakerrosten 
0,04 mm/v ja pintakerrosten 2,5 mm/v välillä. Keskimäärin turvetta on kertynyt 1,22 mm/v. Turpeen 
tiheys pienenee melko tasaisesti pohjakerroksista kohti suon pintaa. Turve on näytteen pohjalla 
hieman löyhempää verrattuna pienen jääkauden aikana syntyneisiin kerroksiin, joissa turpeen tiheys 
kasvaa. Tiheimmillään turve on pienen jääkauden aikana ja sen jälkeen, noin vuosina 1694–1938 
syntyneissä kerroksissa. Pintaa kohden turpeen tiheys pienenee nopeasti ja se on löyhimmillään 
pintanäytteissä. Turpeen tiheys vaihtelee välillä 0,02–0,24 g/cm3 ja on keskimäärin 0,13 g/cm3. 
Rog4-näytesarjassa turpeenkertymisnopeus on pienimmillään kerroksissa, jotka ovat 
syntyneet hieman ennen pientä jääkautta ja sen aikana. Pienen jääkauden loputtua 
turpeenkertymisnopeus kiihtyy, ja viimeisimmän noin 30 vuoden aikana kertyminen on nopeinta. 
Turpeen keskimääräinen kertymisnopeus koko näytteessä on 0,76 mm/v ja vaihteluväli 0,07–2 mm/v. 
Turpeen tiheys pysyy näytteen pohjakerroksissa melko tasaisena, kunnes se hetkellisesti hieman 
laskee pienen jääkauden aikana. Turpeen tiheys nousee uudelleen pienen jääkauden päättymisen 
jälkeen ja laskee sen jälkeen kohti nuorimpia pintakerroksia. Keskimäärin tiheys näytesarjassa on 
0,12 g/cm3 ja vaihteluväli 0,07–0,17 g/cm3. 
Rog8-näytesarjassa turpeen kertyminen on hidasta ja tasaista pienen jääkauden 
loppukolmannekselle asti, jolloin kertymisnopeus alkaa kasvaa ja nousee edelleen kylmän ajanjakson 
päätyttyä. Kertymisnopeus kasvaa pienen jääkauden jälkeen selkeästi voimakkaammin, ja on suurinta 
lähinnä pintaa olevissa kerroksissa. Keskimäärin turvetta on kertynyt koko näytesarjaan 1,03 mm/v 
ja kertymisnopeus on vaihdellut välillä 0,05–3,33 mm/v. Turve on tiheimmillään keskiajan lämpimän 
ajanjakson lopulla ja sen päättymisen jälkeen syntyneissä kerroksissa, mutta tiheys laskee selvästi 
pienen jääkauden aikana. Turpeen tiheys kasvaa uudestaan vasta pienen jääkauden päättymisen 
jälkeen, kunnes laskee uudelleen viimeisten vuosikymmenten aikana syntyneissä kerroksissa. 
Keskimäärin turve on tiheydeltään 0,1 g/cm3 ja se vaihtelee välillä 0,06–0,2 g/cm3. 
Hiilipitoisuus pysyy näytesarjoissa Rog4 ja Rog8 melko tasaisena koko tuhannen vuoden 
tutkimusjakson ajan, mutta Rog2-näytesarjassa pohja- ja pintakerrosten välillä on hiilipitoisuudessa 
selvä ero. Rog2-näytesarjassa hiilipitoisuus on suurimmillaan sarjan pohjakerroksissa ja pitoisuus 
lähtee laskuun vasta pienen jääkauden päätyttyä. Pitoisuus laskee huomattavasti kohti näytesarjan 
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nuorimpia pintakerroksia. Hiilipitoisuus vaihtelee näytesarjassa välillä 40,0–52,6 % ja on 
keskimäärin 45,4 %. Rog4-näytesarjassa hiilipitoisuus pysyy melko tasaisena keskiajan 
lämpöanomalian ajasta pienen jääkauden loppuun asti, jolloin pitoisuus hetkellisesti hieman kasvaa 
ja laskee sitten taas aavistuksen näytteen pintakerroksia kohti. Keskimäärin sarjan hiilipitoisuus on 
43,5 % ja vaihteluväli 42–44,5 %. Näytesarjassa Rog8 hiilipitoisuus on suurimmillaan keskiajan 
lämpöanomalian aikana syntyneissä kerroksissa ja viimeisten parinkymmen vuoden aikana 
syntyneissä kerroksissa. Hiilipitoisuus laskee keskiajan lämpöjakson jälkeen hieman ja pysyy sitten 
melko tasaisena, mutta nousee viimeisimmän lämpimän ajanjakson aikana uudestaan. Hiilipitoisuus 
vaihtelee näytesarjassa 42,5–46,6 % välillä ja on keskimäärin 44,2 %. 
Hiilikertymä on Rog2-näytesarjan syvissä pohjakerroksissa matalimmillaan, mutta nousee 
selvästi pienen jääkauden päättymisen jälkeen. Korkeimmillaan hiilikertymä on viimeisimmän 
lämpimän ajanjakson aikana syntyneissä kerroksissa. Keskimäärin koko näytesarjan hiilikertymä on 
35,7 g m-2v-1 ja vaihteluväli 2,97–74,8 g m-2v-1. Rog4-näytesarjassa hiilikertymä on keskiajan 
lämpöanomalian aikaan hieman suurempi kuin pienen jääkauden aikaan syntyneissä kerroksissa. 
Pienen jääkauden aikana kertymä on matalimmillaan, vain noin 2,5–3 g m-2v-1. Hiilikertymä kasvaa 
voimakkaasti pienen jääkauden päätyttyä ja on suurimmillaan heti pienen jääkauden jälkeen ja 
nuorimmissa pintakerroksissa. Keskimäärin hiilikertymä näytesarjassa on 35,4 g m-2v-1 ja se vaihtelee 
välillä 2,7–82,1 g m-2v-1. 
Näytesarjassa Rog8 hiilikertymä pysyy tasaisena ja matalana pienen jääkauden 
loppuvaiheille asti, jolloin se lähtee tasaisen voimakkaasti kasvamaan, ja kasvu on suurinta 
viimeisimmän lämpimän ajanjakson aikana. Suurimmillaan hiilikertymä on aivan sarjan pinnan 
näytteissä, jossa hiilikertymä on 109 g m-2v-1. Matalimmat hiilikertymäarvot ovat näytesarjassa 
pienen jääkauden aikana syntyneissä kerroksissa, joissa kertymäminimi on 2,09 g m-2v-1. Näytesarjan 
hiilikertymä on keskimäärin 35,5 g m-2v-1. 
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Kuva 8. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Rog2 (musta jatkuva viiva), Rog4 (vihreä katkoviiva) ja 
Rog8 (oranssi pistemäinen katkoviiva). Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2018. Vaalean oranssi 
väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (KLA, n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (PJK, n. vuosina 
1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 1980-luvulla alkanutta voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa (VL).  
 
 
4.2.2 Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Rog11 ja Rog14 
 
Turpeen kertyminen on näytesarjoissa Rog11 ja Rog14 hidasta ja tasaista pienen jääkauden 
loppumiseen asti (kuva 9). Näytesarjassa Rog11 kertymisnopeus alkaa kiihtyä hieman jo pienen 
jääkauden loppupuolella, mutta suurinta kertyminen on viimeisimmän lämpimän ajanjakson aikana. 
Keskimäärin turvetta on kertynyt 0,77 mm/v ja kertymisnopeuden vaihteluväli on ollut 0,11–3,33 
mm/v. Rog14-näytesarjassa turvetta kertyy suohon nopeammin vasta hieman pienen jääkauden 
päättymisen jälkeen, mutta kertymisnopeus näyttäisi hieman hidastuvan viimeisimpien 
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vuosikymmenten aikana. Nopeinta turpeen kertyminen on ollut noin 75–58 vuotta sitten syntyneissä 
kerroksissa eli noin vuosina 1943–1960. Keskimäärin turvetta on kertynyt Rog14-näytesarjassa 1,52 
mm/v ja kertymisnopeus on vaihdellut välillä 0,02–2,63 mm/v. 
Rog11-näytesarjassa turve on keskiajan lämpöjakson aikana syntyneissä kerroksissa hieman 
tiheämpää kuin pienen jääkauden aikana syntyneissä kerroksissa. Pienen jääkauden loputtua turve 
muuttuu hetkellisesti tiheämmäksi, pintaa kohti turpeen tiheys taas laskee. Keskimäärin Rog11-
näytesarjassa tiheys on 0,1 g/cm3 ja vaihteluväli 0,06–0,16 g/cm3. Rog14-näytesarjassa turve on 
vanhoissa pohjakerroksissa jonkin verran nuorempia näytteitä tiheämpää, mikä kuitenkin osittain 
johtuu siitä, että näytesarjan pohjakerroksiin oli sekoittunut mineraalimaata. Rog14-näytesarjassa 
turpeen tiheys pysyy tasaisena pohjakerroksia lukuun ottamatta pienen jääkauden loppumiseen asti, 
jonka jälkeen tiheys hieman laskee pintakerroksia kohti. Keskimäärin tiheys on 0,11 g/cm3 ja 
vaihteluväli 0,06–0,3 g/cm3.  
Rog11-näytesarjan hiilipitoisuus on korkeimmillaan keskiajan lämpöanomalian aikana 
syntyneissä kerroksissa. Lämpimän jakson jälkeen pitoisuus lähtee loivaan laskuun. Hiilipitoisuus 
vaihtelee vain hieman sarjan pintaa kohti edettäessä. Pitoisuus on keskimäärin 44,0 % ja vaihtelee 
välillä 41,8–47,4 %. Rog14-turvenäytesarjan pohjanäytteet sisälsivät hiekkaa, minkä vuoksi pohjan 
hiilipitoisuus on huomattavasti muuta näytesarjaa matalampi eikä sen voida ajatella edustavan 
turpeen hiilipitoisuutta. Jos alimmat, hiekkaa sisältävät näytteet jätetään laskuista, näytesarjan 
hiilipitoisuus vaihteli 35,1 ja 45,2 % välillä. Hiilipitoisuus oli näytesarjan turvekerroksissa 
keskimäärin 42,3 %.  Hiilipitoisuuden trendi on nouseva pohjakerroksista kohti näytesarjan pintaa 
niin, että matalimmat turpeen hiilipitoisuudet ajoittuvat kerroksiin, jotka ovat syntyneet heti pienen 
jääkauden jälkeen sekä kerroksiin, jotka ovat syntyneet noin 35–65 vuotta sitten. Pintakerroksissa 
hiilipitoisuus on suurimmillaan.  
Hiilikertymä Rog11-näytesarjassa on keskiajan lämpöjakson aikaan hieman suurempi kuin 
pienen jääkauden aikaisissa kerroksissa, joissa arvot ovat näytesarjan pienimpiä. Hiilikertymä kasvaa 
uudelleen pienen jääkauden loppuvaiheessa ja saavuttaa suurimmat arvonsa nuorimmissa 
turvekerroksissa. Kertymä on keskimäärin 27,4 g m-2v-1 ja vaihtelee välillä 4,4–129,1 g m-2v-1. 
Rog14-näytesarjan hiilikertymä on pienimmillään pohjakerroksissa, jotka ovat syntyneet hieman 
ennen pientä jääkautta ja sen aikana. Hiilikertymä kasvaa huomattavasti pienen jääkauden päätyttyä 
ja nousee uudelleen viimeisimmän lämpimän ajanjakson aikana. Keskimäärin näytesarjan 








Kuva 9. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Rog11 (musta jatkuva viiva) ja Rog14 (musta katkoviiva). 
Huomaa poikkeava asteikko hiilipitoisuuksissa ja turpeen tiheydessä. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli 
vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (KLA, n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä 
jääkautta (PJK, n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 1980-luvulla alkanutta voimakkaan 





Kuolan niemimaan näytesarjoja on yhteensä kuusi. Näytteenotossa yhdelläkään näytepisteellä ei 
päästy ikiroudan syvyyteen asti, vaikka näytesarjat ovat Ter2.1-näytesarjaa lukuun ottamatta noin 
puolen metrin mittaisia (45–51 cm). Teriberkan näytesarja (Ter2.1) on vain 27 cm pitkä, sillä 
peruskallio saavutettiin jo 32 cm syvyydessä. 
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4.3.1 Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Ter2.1 ja Lov1.3 
 
Teriberkan suolla Ter2.1-näytesarjassa turpeen kertyminen on ollut hidasta pienen jääkauden loppuun 
asti, josta eteenpäin se on kiihtynyt (kuva 10). Merkittävintä kertyminen on viimeisimmän 40 vuoden 
aikana syntyneissä kerroksissa. Turpeen kertymisnopeus vaihtelee välillä 0,06–3,57 mm/v ja on 
keskimäärin 1,06 mm/v. Turpeen tiheydessä ei näy merkittäviä muutoksia ennen pienen jääkauden 
loppua, jolloin tiheys on alkanut laskea samaan aikaan kertymisnopeuden kasvaessa. Turve on 
aiempaa huomattavasti löyhempää kuitenkin vain noin 20 vuotiaissa ja sitä nuoremmissa 
kerrostumissa, mikä kertoo tuoreista, vasta vähän maatuneista kerroksista. Keskimäärin turve on 
tiheydeltään 0,16 g/cm3 ja sen vaihteluväli on 0,04–0,22 g/cm3. 
Ter2.1-näytesarjan hiilipitoisuus laskee pohjan maksimipitoisuuksista suon pintakerroksia 
kohti, joskin hiilipitoisuus nousee hetkellisesti pienen jääkauden loppumisen jälkeen ja uudestaan 
viimeaikaisen lämpenemisen myötä. Näytesarjan hiilipitoisuus on keskimäärin 42,7 % ja vaihteluväli 
37,1–49,6 %. Näytesarjan hiilikertymä kasvaa pienen jääkauden loppuvaiheen jälkeen 
samansuuntaisesti turpeen kertymisnopeuden kanssa. Hiilikertymä on pienimmillään 
pohjasedimenteissä (5,5 g m-2v-1) sekä pienen jääkauden alkupuoliskolla syntyneissä kerroksissa ja 
suurimmillaan nuorimmissa pintakerroksissa (88,7 g m-2v-1). Keskimääräinen hiilikertymä 
näytesarjassa on 44,4 g m-2v-1. 
 Lov1.3-näytesarjassa turvetta on kertynyt keskiajan lämpöanomalian aikana syntyneissä 
pohjakerroksissa nopeammin kuin pienen jääkauden aikana syntyneissä kerroksissa (kuva 11). Pienen 
jääkauden päättymisen jälkeen turpeenkertymisnopeus on taas kiihtynyt. Pintakerroksissa kertyminen 
on vaihdellut 0 ja 10 mm/v välillä, mikä kuitenkin saattaa johtua pintakerrosten löyhyydestä ja siitä, 
miten R-ohjelma on laskenut kerrosten iän. Keskimäärin turvetta on kertynyt 2,17 mm/v. Turve on 
melko tiheää aivan näytesarjan pohjakerroksissa, mutta keskiajan lämpöanomalian loputtua tiheys 
laskee hieman. Pientä jääkautta lähestyttäessä tiheys taas kasvaa, mutta kylmän jakson loppupuolella 
tiheys alkaa hitaasti laskea. Kylmän ajanjakson jälkeen tiheydessä näkyy voimakasta vaihtelua, 
hieman nousua ja taas laskua kohti tuoreimpia pintakerroksia. Turpeen tiheys vaihtelee 0,04–0,3 
g/cm3 välillä ja se on keskimäärin 0,14 g/cm3. 
Lov1.3-näytesarjan hiilipitoisuus pysyy tasaisena pienen jääkauden loppumiseen asti, jonka 
jälkeen pitoisuus hetkellisesti nousee hieman. Suon pintaa kohti hiilipitoisuus laskee uudestaan. 
Näytesarjan hiilipitoisuus on keskimäärin 44,7 % ja hiilipitoisuus vaihtelee 42,7 ja 46,7 % välillä. 
Näytesarjan hiilikertymä vaihtelee pintakerroksissa koko näytteen minimin ja maksimin, 0 ja 294,4 
g m-2v-1, välillä, joskin arvot lasketaan turpeenkertymisnopeuteen perustuen, mikä vaikuttaa 
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voimakkaisiin pintakerrosten kertymisvaihteluihin. Keskimääräinen hiilikertymä on 79,7 g m-2v-1. 
Keskiajan lämpöanomalian aikaan suohon on kertynyt hiiltä nopeammin kuin lämpimän ajanjakson 
jälkeen. Pienen jääkauden aikaiset hiilikertymäarvot ovat näytesarjan pienimmät, jos pintakerroksen 
0-arvoja ei oteta huomioon. Pienen jääkauden loppuvaiheilla hiilikertymä lähtee selvään nousuun ja 




Kuva 10. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Ter2.1 (musta jatkuva viiva) ja Lov1.3 (musta katkoviiva). 
Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa 
(KLA, n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (PJK, n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä 
viimeisintä noin 1980-luvulla alkanutta voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa (VL). 
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4.3.2 Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Lov2.2 ja Lov3.1 
 
Näytesarjoissa Lov2.2 ja Lov3.1 trendit ovat keskenään melko samanlaisia, mikä on loogista, sillä 
sarjat on kairattu paikoista, jotka sijaitsevat melko lähekkäin toisiaan. Turpeen kertyminen nopeutuu 
molemmissa näytesarjoissa pienen jääkauden loppumisen jälkeen (kuva 11). Kertyminen nopeutuu 
voimakkaimmin viimeisimmän lämpimän ajanjakson aikana. Lov2.2-näytesarjassa turpeen 
kertyminen on hidasta pienen jääkauden loppuun asti, jolloin turvetta alkaa kertyä nopeammin. 
Turpeen kertyminen on ollut erityisen nopeaa viimeisten 30 vuoden aikana, joskin turpeen tiheys 
laskee samaan aikaan. Kertymisnopeus vaihtelee 0,04–10 mm/v välillä ja on keskimäärin 1,74 mm/v. 
Turpeen tiheys vaihtelee koko näytesarjan pituudella melko paljon, 0,03 ja 0,37 g/cm3 välillä. 
Keskimäärin tiheys on 0,16 g/cm3. Ilmastoanomalioihin verrattaessa Lov2.2-näytesarjan turpeen 
tiheys pysyy melko tasaisena pohjakerroksista pienen jääkauden jälkeiseen aikaan, jolloin se on noin 
80 vuotta sitten alkanut hitaasti laskea kohti pintakerroksia. Tiheimmillään turve on ollut pienen 
jääkauden aikana. 
 Lov2.2-näytesarjan hiilipitoisuus pysyy melko tasaisena pienen jääkauden loppuvaiheille 
saakka, jolloin hiilipitoisuus ensin hieman nousee ja lähtee sitten viimeisimmän noin 30 vuoden 
aikana lievään laskuun. Koko näytesarjan hiilipitoisuus vaihtelee 42,2–50,5 % välillä ollen 
keskimäärin 46,2 %. Hiiltä on alkanut kertyä turpeeseen voimakkaasti pienen jääkauden loputtua ja 
kertymä on kasvanut entisestään viimeisimmän lämpenemisen myötä. Pienimmät kertymäarvot ovat 
näytesarjan pohjakerroksissa, jotka ovat syntyneet pienen jääkauden aikana ja sitä ennen. 
Keskimääräinen hiilikertymä näytesarjassa on 66,3 g m-2v-1 ja vaihteluväli 3,8–260,8 g m-2v-1. 
 Lov3.1-näytesarjan turpeenkertymisnopeus on keskimäärin 1,77 mm/v ja kertymisnopeus 
vaihtelee välillä 0,11–5 mm/v. Näytesarjassa turpeen tiheys on pysynyt koko tutkitun tuhannen 
vuoden ajan melko tasaisena ja pienenä verrattuna Lov2.2-sarjaan. Turpeen tiheys vaihtelee Lov3.1-
näytesarjassa 0,02 ja 0,15 g/cm3 välillä ja tiheys on keskimäärin 0,07 g/cm3. Näytesarjan hiilipitoisuus 
on korkeimmillaan sarjan pohjaosissa, jotka ovat syntyneet keskiajan lämpöanomalian aikana. 
Lämpimän ajanjakson jälkeen hiilipitoisuus alkaa hitaasti laskea. Hiilipitoisuus nousee hetkellisesti 
pienen jääkauden päättymisen jälkeen, mutta alkaa uudestaan laskea näytesarjan pintakerroksia kohti. 
Korkeimmillaan näytesarjan hiilipitoisuus on 54,4 %, matalimmillaan 45,2 % ja keskimäärin 48,3 %. 
 Lov3.1-näytesarjassa hiiltä on kertynyt suohon keskiajan lämpimän ajanjakson aikaan 
hieman enemmän kuin sen päättymisen jälkeen. Pienen jääkauden aikana hiilikertymä on 
pienimmillään ja kertymä lähtee sen päättymisen jälkeen selvästi nousuun. Nuorimmissa, noin 20 
viimeisen vuoden aikana syntyneissä kerroksissa hiilenkertymisnopeus on selvästi suurimmillaan. 
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Lov3.1-näytesarjassa hiilikertymä vaihtelee 2,49–79,4 g m-2v-1 välillä. Koko näytesarjan 
keskimääräinen hiilikertymä on 28,3 g m-2v-1. 
 
Kuva 11. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Lov2.2 (musta jatkuva viiva) ja Lov1.3 (musta katkoviiva). 
Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa 
(KLA, n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (PJK, n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä 
viimeisintä noin 1980-luvulla alkanutta voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa (VL). 
 
 
4.3.3 Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Lov3.2 ja Lov3.3 
 
Lov3.2-näytesarjan turpeenkertymisnopeus kiihtyy pienen jääkauden lopussa ja uudestaan viimeisten 
vuosikymmenien aikana syntyneissä kerroksissa (kuva 12). Turpeenkertymisnopeus on keskimäärin 
1,1 mm/v ja vaihtelee välillä 0,19–5 mm/v. Turve on näytesarjassa tiheämpää pienen jääkauden 
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päättymisen jälkeen kuin sen aikana, mutta viimeisten vuosikymmenten aikana tiheys laskee. Lov3.2-
näytesarjassa tiheys vaihtelee 0,03 ja 0,13 g/cm3 välillä ja tiheyden keskiarvo on 0,06 g/cm3.  
 Lov3.2-näytesarjan hiilipitoisuus pysyy melko tasaisesti noin 48 %:ssa pohjakerroksista 
pienen jääkauden loppumiseen asti, minkä jälkeen pitoisuus kasvaa aavistuksen ja lähtee uudestaan 
laskuun. Koko näytesarjan hiilipitoisuus vaihtelee vain vähän 45,3–48,6 % välillä ja on keskimäärin 
47,0 %. Näytesarjan pienimmät hiilikertymäarvot sijoittuvat sarjan vanhimpiin pohjakerroksiin sekä 
pienen jääkauden aikaan. Hiilikertymä pysyy tasaisena ja pienenä aivan näytesarjan pohjasta pienen 
jääkauden loppuvaiheille asti, jolloin se lähtee nousuun. Hiilikertymä on suurimmillaan heti pienen 
jääkauden päättymisen jälkeen, sitten se laskee hieman ja nousee taas uudestaan viimeisimpien 35 
vuoden aikana syntyneissä kerroksissa. Lov3.2-sarjan hiilikertymä vaihtelee välillä 6,3–82,35 g m-
2v-1 ja on näytesarjassa keskimäärin 23,4 g m-2v-1. 
 Lov3.3-näytesarjassa turvetta kertyy hitaasti ja melko tasaisesti pienen jääkauden 
puoleenväliin asti, jolloin kertyminen alkaa vähitellen nopeutua noin 400 vuotta sitten syntyneissä 
kerroksissa (kuva 12). Keskimääräinen kertymisnopeus on 0,74 mm/v ja vaihteluväli 0,05–3,33 
mm/v. Selvästi nopeinta turpeen kertyminen on nuorimmissa, noin 20 vuotta vanhoissa kerroksissa. 
Turpeen tiheys vaihtelee näytesarjassa 0,03 ja 0,16 g/cm3 välillä. Keskimäärin turve on tiheydeltään 
0,1 g/cm3. Turve on ollut tiheimmillään keskiajan lämpöanomalian loppuvaiheessa, jonka jälkeen 
tiheys on selvästi laskenut ja noussut sitten hieman uudestaan pienen jääkauden loppupuoliskolla. 
Pienen jääkauden jälkeen turpeen tiheys on taas laskenut kohti suon pintaa. 
 Näytesarjan hiilipitoisuus vaihtelee melko yhteneväisesti turpeen tiheyden kanssa. Sarjan 
hiilipitoisuus on keskimäärin 48,5 % ja vaihteluväli 44,0–50,6 %. Hiilipitoisuus pysyy hieman yli 50 
%:ssa keskiajan lämpöanomalian aikana ja hieman sen päätyttyä, mutta laskee sitten pienelle 
jääkaudelle tultaessa. Pienen jääkauden puolivälissä hiilipitoisuus nousee uudestaan, mutta alkaa 
laskea noin 50 %:sta 44 %:iin viimeisen sadan vuoden aikana. Hiilikertymä on pienimmillään 
näytesarjan pohjakerroksissa, jotka ovat syntyneet keskiajan lämpimän jakson lopussa ja pienen 
jääkauden alkaessa. Hiilikertymä osoittaa kasvua samaan aikaan turpeen kertymisnopeuden 
kasvaessa noin pienen jääkauden puolivälissä. Suurin hiilikertymä saavutetaan viimeisten 
vuosikymmenten aikana. Hiilikertymän keskiarvo näytesarjassa on 23 g m-2v-1 ja se vaihtelee välillä 
1,91–88,5 g m-2v-1. 
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Kuva 12. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Lov3.2 (musta jatkuva viiva) ja Lov3.3 (musta katkoviiva). 
Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa 
(KLA, n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (PJK, n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä 





Ruotsista kerättyjä näytesarjoja on yhteensä neljä, joista yksi sijoittuu Abiskoon ja kolme hieman 
Abiskosta koilliseen Tavvavuoman alueelle. Tavvavuoman soilta ei löydetty ikiroutaa, mutta 
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4.4.1 Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Abi1.2 ja Taav1.1 
 
Abi1.2-näytesarjassa turpeen kertyminen on hidasta syvemmissä pohjakerroksissa, kunnes noin 200 
vuotta sitten pienen jääkauden loppupuolella turpeen kertyminen nopeutuu (kuva 13). 
Kertymisnopeus selvästi kiihtyy viimeisen lämpimän ajanjakson aikana. Keskimäärin turpeen 
kertymisnopeus näytepisteellä on  0,67 mm/v ja se vaihtelee välillä 0,17–2 mm/v. Turpeen tiheys 
pysyy melko tasaisena pienen jääkauden loppumiseen asti, jonka jälkeen tiheys alkaa laskea kohti 
suon pintakerroksia. Turve on tiheimmillään pienen jääkauden aikana, jolloin tiheys on enimmillään 
0,18 g/cm3 ja löyhimmillään nuorissa pintakerroksissa, joissa tiheys on vain 0,05 g/cm3. Keskimäärin 
turpeen tiheys on näytesarjassa 0,12 g/cm3. 
 Näytesarjan hiilipitoisuus alkaa laskea keskiajan lämpöjakson päätyttyä ja se laskee 
vähitellen pienen jääkauden puoleenväliin asti. Pienen jääkauden puolessa välissä hiilipitoisuus alkaa 
taas nousta, mutta viimeisen 100 vuoden aikana uudelleen laskea. Näytesarjan keskimääräinen 
hiilipitoisuus on 47,3 % ja vaihteluväli 44,6–52,0 %. Hiilikertymä on vain hieman suurempi 
näytesarjan pohjakerroksissa kuin pienen jääkauden aikana, ja hiilikertymä lähtee nousemaan pienen 
jääkauden loppupuolella. Hiilikertymässä on pieni notkahdus alaspäin noin 100 vuotta vanhoissa 
näytekerroksissa, joiden jälkeen muodostuneessa turpeessa hiilikertymä kuitenkin taas nousee 
viimeisimmän voimakkaan lämpenemisjakson aikana. Keskimäärin hiilikertymä näytesarjassa on 25 
g m-2v-1 ja se vaihtelee 11,5–47,8 g m-2v-1 välillä. Matalimmat kertymäarvot sijoittuvat kerroksiin, 
jotka ovat muodostuneet 450–850 vuotta sitten eli hieman ennen pientä jääkautta ja sen aikana. 
 Taav1.1 on kaikista tutkimusnäytesarjoista toisiksi vanhin. Turpeen kertymisnopeus on 
melko hidasta vanhimmissa pohjakerroksissa ja alkaa kiihtyä vasta pienen jääkauden loppuessa (kuva 
13). Kertyminen nopeutuu entisestään viimeisten vuosikymmenten aikana. Keskimäärin 
kertymisnopeus on 2,53 mm/v ja se vaihtelee 0,04–10 mm/v välillä. Turve on tiheimmillään 
pohjakerroksista pienen jääkauden loppumiseen asti, jolloin tiheys alkaa vähitellen laskea kohti 
pintakerroksia. Turve on tiheimmillään 0,21 g/cm3 ja löyhimmillään 0,04 g/cm3. Keskimääräinen 
tiheys on 0,19 g/cm3. 
 Taav1.1-näytesarjan hiilipitoisuus vaihtelee välillä 45,2–52,1 % ja on keskimäärin 48 %. 
Hiilipitoisuus on suurimmillaan sarjan pohjakerroksissa, jotka ovat syntyneet keskiajan lämpöjakson 
ja pienen jääkauden aikana. Pienen jääkauden jälkeen hiilipitoisuus alkaa laskea  näytesarjan pintaan 
kohti. Näytesarjan hiilikertymä on keskiajan lämpöanomalian aikaan melko pieni ja se laskee vielä 
hieman pienen jääkauden aikana. Pienen jääkauden lopussa hiiltä alkaa kertyä suohon nopeammin ja 
kertymä kasvaa erityisen suureksi viimeisen lämpimän ajanjakson aikana. Hiilikertymä vaihtelee 
koko näytesarjassa 3,63–237,6 g m-2v-1 välillä ja on keskimäärin 67,5 g m-2v-1. 
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Kuva 13. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Abi1.2 (musta jatkuva viiva) ja Taav1.1 (musta 
katkoviiva). Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2017. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan 
lämpöanomaliaa (KLA, n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (PJK, n. vuosina 1450–1850) ja ylin 
vaalean vihreä viimeisintä noin 1980-luvulla alkanutta voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa (VL). 
 
 
4.4.2 Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Taav1.2 ja Taav2.1 
 
Näytesarjoissa Taav1.2 ja Taav2.1 turpeen kertyminen on hidasta ja tasaista pienen jääkauden 
loppupuolelle asti (kuva 14). Taav1.2-näytesarjassa turvetta alkaa kertyä hetkellisesti nopeammin 
pienen jääkauden jälkeen, mutta kertyminen hidastuu sitten uudestaan ja nopeutuu viimeisten 
vuosikymmenten aikana voimakkaasti. Taav2.1-näytesarjassa turpeen kertymisnopeus voimistuu 
vähitellen pienen jääkauden loppupuolella, mutta turvetta kertyy selkeästi nopeammin vasta 
viimeisten 50 vuoden aikana syntyneissä kerroksissa. Taav1.2-näytesarjan turpeenkertymisnopeus on 
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keskimäärin 1,67 mm/v ja vaihteluväli 0,05–10 mm/v, Taav2.1-näytesarjassa kertymisnopeus 
puolestaan on keskimäärin 2,23 mm/v ja vaihteluväli 0,04–10 mm/v. Turpeen tiheydessä ei tapahdu 
kummassakaan näytesarjassa merkittäviä muutoksia ennen pienen jääkauden loppua. Taav1.2-
sarjassa turpeen tiheys laskee pienen jääkauden loppumisen jälkeen, nousee taas hetkeksi kerroksissa, 
jotka ovat syntyneet noin 70–30 vuotta sitten ja laskee sitten kohti pintakerroksia. Tiheys on 
näytesarjassa keskimäärin 0,11 g/cm3 ja vaihtelee 0,05–0,17 g/cm3 välillä. Taav2.1-näytesarjassa 
turpeen tiheys lähtee loivaan laskuun jo pienen jääkauden lopulla, nousee sitten hieman sen 
loppumisen jälkeen ja laskee voimakkaasti uudelleen kohti nuoria pintakerroksia. Keskimäärin tiheys 
on 0,13 g/cm3 ja tiheyden vaihteluväli 0,04–0,22 g/cm3. 
 Hiilipitoisuus on Taav1.2-näytesarjassa keskimäärin hieman korkeampi kuin Taav2.1-
sarjassa. Taav1.2-näytesarjan hiilipitoisuus pysyy tasaisena pienen jääkauden loppuun asti, jonka 
jälkeen se hieman laskee ja nousee uudestaan sarjan pintaa kohti. Näytesarjan hiilipitoisuus on 
keskimäärin 45 % ja se vaihtelee välillä 42,1–49,4 %. Taav2.1-sarjassa hiilipitoisuus on keskiajan 
lämpöanomalian loppupuolella hieman korkeammalla kuin pienen jääkauden aikana syntyneissä 
kerroksissa, joissa hiilipitoisuus on alimmillaan. Hiilipitoisuus nousee vasta pienen jääkauden 
keskivaiheilla. Nousu pysähtyy pienen jääkauden päätyttyä ja pysyy sen jälkeen melko tasaisena. 
Keskimäärin näytesarjan hiilipitoisuus on 43,9 %  ja se vaihtelee välillä 38,8–46,5 %. 
 Hiilikertymä on Taav1.2-näytesarjan pohjakerroksissa tasaisen matala. Hiilikertymä kasvaa 
selvästi pienen jääkauden loppuvaiheessa, laskee sitten jonkun verran ja kasvaa taas voimakkaasti 
pintanäytekerroksia kohden. Taav1.2-näytesarjan hiilikertymä on keskimäärin 51,1 g m-2v-1 ja se 
vaihtelee 4,23–215,8 g m-2v-1 välillä. Taav2.1-näytesarjassa hiilikertymä saa matalimmat arvonsa 
syvissä pohjakerroksissa, jotka ovat syntyneet keskiajan lämpöanomalian aikaan. Pienen jääkauden 
aikana kertymä nousee hieman verrattuna keskiajan lämpöanomalian aikana ja sen jälkeen 
syntyneisiin kerroksiin. Kylmän ajanjakson loppupuolella hiilikertymä alkaa nousta ja nousee sitten 
voimakkaimmin viimeisimmän lämpenemisajanjakson aikana. Hiilikertymä on keskimäärin 56,9 g 
m-2v-1 ja vaihtelee välillä 3,45–188,7 g m-2v-1.  
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Kuva 14. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Taav1.2 (musta jatkuva viiva) ja Taav2.1 (musta 
katkoviiva). Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2017. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan 
lämpöanomaliaa (KLA, n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (PJK, n. vuosina 1450–1850) ja ylin 
vaalean vihreä viimeisintä noin 1980-luvulla alkanutta voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa (VL). 
 
 
5. TULOSTEN TARKASTELU 
 
 
Selvimmät muutokset kaikissa näytesarjoissa ovat tapahtuneet pienen jääkauden loppuvaiheessa tai 
pienen jääkauden päätyttyä. Kylmän jakson jälkeen kaikissa näytesarjoissa turpeen kertyminen on 
nopeutunut ja tiheys laskenut. Samaan aikaan hiilikertymä on alkanut kasvaa voimakkaasti. Lähes 
kaikissa näytesarjoissa myös hiilipitoisuus nousee hieman pienen jääkauden päättyessä ja alkaa sitten 
laskea kohti pintakerroksia. Vaihtelut hiilipitoisuuksissa ovat kuitenkin melko pieniä. Kuolan, Komin 
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ja Ruotsin soiden välillä ei voida nähdä selkeitä alueellisia eroja turpeen ominaisuuksissa. 
Näytesoiden ikä vaihtelee huomattavasti, mikä vaikuttaa näytteiden tiiviyteen turveaineksen 
maatuneisuuden kautta ja sen myötä myös muihin turpeesta tutkittuihin ominaisuuksiin. Kun 
tarkastelu rajataan vain viimeisimmän tuhannen vuoden aikana tapahtuneisiin muutoksiin, 
näytesarjoissa voidaan kuitenkin nähdä selviä yhteneviä trendejä. 
 Taulukkoon 3 on koottu kaikkien kairausnäytteiden tutkitut turpeen ominaisuudet niiden 
keskiarvon perusteella. Viimeisen tuhannen vuoden aikana turvetta on kertynyt nopeimmin Ruotsin 
ja Kuolan niemimaan Lovozeron alueen soilla. Kaikista nopeimmin turvetta on keskimäärin kertynyt 
Tavvavuoman näytepisteillä Taav1.1 ja Taav2.1 sekä Lovozeron näytepisteellä Lov1.3. Kaikkien 
näytesarjojen hiilipitoisuuden keskiarvo oli 45,4 %, mikä on hieman vähemmän kuin useissa 
tutkimuksissa perusoletuksena käytetty noin 50 % (Gorham 1991; Clymo ym. 1998; Turunen ym. 
2002). Toisaalta esimerkiksi Loisel ym. (2014) huomasi tutkimuksessaan, että rahkasammalturpeen 
hiilipitoisuus on selvästi muita turvetyyppejä matalampi ja koska pintaturve myös tämän tutkimuksen 
näytesarjoissa oli enimmäkseen rahkasammaleesta koostuvaa, voidaan matalien hiilipitoisuuksien 
päätellä johtuvan kasvillisuustyypistä. Loisel ym. (2014) huomasi tutkimuksessaan myös 
hiilipitoisuuden laskevan hieman kohti suon pintakerroksia, mikä on vastoin yleistä perusolettamaa 
siitä, että hiilipitoisuus laskee pohjakerroksia kohti, sillä ne häviävät hiiltä hajotusprosessin myötä 
(Kuhry & Vitt 1996). Loiselin tutkimusryhmän tulos on kuitenkin yhteneväinen tämän tutkimuksen 
tuloksen kanssa, sillä suurimmassa osassa kairausnäytteitä pohjakerrosten hiilipitoisuus oli suurempi 
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Taulukko 3. Näytesarjakohtaiset keskiarvot turpeen ominaisuuksista ja eri ilmastoanomalioiden ja niiden välissä olleiden 
”normaali-ilmastojen” vaikutus näytekohtaiseen hiilikertymään. Viistosti ylöspäin osoittava nuoli tarkoittaa, että 
ajanjakson aikana suon hiilikertymä on ollut suurempi tai kasvussa verrattuna aiempaan ajanjaksoon. Viistosti alaspäin 
osoittava nuoli tarkoittaa, että hiilikertymä on ollut ajanjakson aikana pienempi tai laskussa verrattuna sitä edeltävään 
aikaan. Suoraan oikealle osoittava nuoli tarkoittaa, ettei ajanjaksolla ole tapahtunut merkittäviä muutoksia suhteessa 
aiempaan ajankohtaan. Keskiajan lämpöanomaliaa ei ole eritelty taulukkoon, sillä sitä ei voida tuhannen vuoden 
aikarajauksen takia verrata edeltäneeseen ajanjaksoon. Pienen jääkauden loppupuolella tapahtunut lämpeneminen on 

























Rog2 1,22 0,13 45,4 35,7     
Rog4 0,76 0,12 43,5 35,4     
Rog8 1,03 0,10 44,2 35,5     
Rog11 0,77 0,10 44,0 27,4     
Rog14 1,52 0,11 42,3 50,4     
Ter2.1 1,06 0,16 42,7 44,4     
Lov1.3 2,17 0,14 44,7 79,7     
Lov2.2 1,74 0,16 46,2 66,3     
Lov3.1 1,77 0,07 48,3 28,3     
Lov3.2 1,10 0,06 47,0 23,4     
Lov3.3 0,74 0,10 48,5 23,0     
Abi1.2 0,67 0,12 47,3 25,0     
Taav1.1 2,53 0,19 48,0 67,5     
Taav1.2 1,67 0,11 45,0 51,1     
Taav2.1 2,23 0,13 43,9 56,9     
 
 
Kaikkien näytesarjojen keskimääräinen hiilikertymä oli 43,3 g m-2v-1, mikä on 
huomattavasti suurempi (p-arvo 0,0003, yksisuuntainen studentin t-testi 14 vapausasteella) kuin 
pohjoisten soiden hiilenkertymisnopeuksista tehdyssä synteesissä, jossa hiilikertymän keskiarvoksi 
saatiin 22,9 g m-2v-1 (Loisel ym. 2014). Toisaalta hiilikertymät vaihtelivat huomattavasti eri soiden 
välillä, mikä nostaa tutkittavien näytesarjojen keskiarvoista kertymää. On myös huomattava, että 
synteesitutkimuksessa hiilikertymä laskettiin vaihetelevan ikäisille turvesarjoille, joista suuri osa oli 
yli 1000 vuotta vanhoja, mikä laskee synteesitutkimuksen hiilikertymätulosten keskiarvoa. Myös 
tämän tutkimuksen näytesarjojen kertymät olivat hieman maltillisempia, kun koko näytesarjan ikä 
huomioitiin laskuissa (liite 1). Hiilikertymäarvot olivat silti koko näytesarjan ikä huomioiden 12 
näytesarjassa 15:stä synteesitutkimuksen keskiarvoa suurempia, ja kaikkien näytesarjojen koko 
pituuden keskiarvo (32,67 g m-2v-1) synteesitutkimuksen keskiarvoa suurempi (p-arvo 0,0200, 
yksisuuntainen studentin t-testi 14 vapausasteella).  
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Kuva 15. Näytesarjakohtaiset hiilikertymät ja niiden vaihteluvälit. Jokaisen palkin keskellä oleva viiva kuvaa kertymän 
keskiarvoa, pisteellä ja numeroarvolla on merkitty hiilikertymän mediaani. Viiksillä on kuvattu näytesarjan minimi- ja 
maksimiarvot ja punaiset pisteet ovat poikkeavia havaintoja, jotka kuvaavat yksittäisiä kertymän ääriarvoja. Kuvasta 
nähdään, että jokaisella kolmella tutkimusalueella (Ruotsissa, Venäjän Komin alueella ja Kuolan niemimaalla) esiintyi 
paljon alueen sisäistä vaihtelua soiden hiilikertymissä. 
 
 
5.1 Hiilikertymän suhde ilmastoanomalioihin 
 
Seuraavaksi verrataan hiilikertymän suhdetta eri ilmastoanomalioihin sekä niiden väliin jääviin 
ilmastojaksoihin viimeisen tuhannen vuoden aikana. Keskiajan lämpöanomalia (v. 950–1250 jaa.) 
rajautuu osittain tuhannen vuoden tarkastelussa pois, mikä on huomioitava tulosten tulkinnassa. 
Lämpöjakson suhdetta sitä seuranneeseen viileään ilmastoaikaan voidaan kuitenkin verrata, ja 
taulukkoon 3 onkin merkitty keskiajan lämpöjakson jälkeinen aika (arviolta noin vuosina 1250–1450 
jaa.). Taulukossa on myös pienen jääkauden jälkeinen aika, jonka olosuhteet vastaavat keskimääräistä 
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5.1.1 Keskiajan lämpöanomalia ja sen jälkeinen aika 
 
Keskiajan lämpöanomalian loppupuolella syntyneissä turvekerroksissa hiilikertymä oli hieman 
suurempi kuin sen jälkeen tai pienen jääkauden aikana syntyneissä kerroksissa Rogovayan 
näytesarjoissa Rog4 ja Rog11 sekä Lovozeron soilla Lov1.3 ja Lov3.1. Ruotsin näytesarjoissa Abi1.2 
ja  Taav1.1 ja Lovozeron sarjassa Lov3.3 ero keskiajan lämpöanomalian ja sen jälkeen syntyneiden 
kerrosten hiilikertymän välillä oli pieni, mutta kertymä vaikutti kuitenkin olleen lämpimänä 
ajanjaksona hieman suurempi kuin sen jälkeen. Toisaalta muissa tutkimusnäytteissä eroa 
lämpöanomalian ja sen jälkeen pienellä jääkaudella syntyneiden kerrosten välillä ei huomattu tai 
kertymät olivat lämpöanomalian aikaan jopa matalimmillaan. Keskiajan lämpötilan vaikutukset 
hiilikertymään eivät tutkimuksen perusteella vaikuttaisi olevan merkittävät, sillä hiilikertymä on oli 
vain osassa näytteistä hieman suurempi kuin lämpöjakson jälkeen. Tuloksissa oli myös vaihtelua eri 
näytesoiden välillä. Tulos poikkeaa yleisestä oletuksesta, että lämpimällä ajanjaksolla hiiltä olisi 
kertynyt soihin nopeammin kuin sitä ennen ja sen jälkeen, mutta toisaalta myös esimerkiksi Zhang 
(2018) huomasi väitöstutkimuksessaan, että keskiajan lämpöanomalian aikana kertymä saattaa 
alueellisesti olla matala.   
   
 
5.1.2 Pieni jääkausi 
 
Pienen jääkauden aikana näytteiden hiilikertymä pysyi samana tai pieneni verrattuna keskiajan 
lämpöanomaliaan ja sen jälkeiseen aikaan kaikissa muissa näytesarjoissa, paitsi Ruotsin 
Tavvavuoman Taav2.1-sarjassa, jossa hiilikertymä lähti jo pienen jääkauden alussa nousuun. 
Tällaisia pienen jääkauden aikana tapahtuneita poikkeuksellisia nopean kertymisen jaksoja on 
havaittu myös muissa tutkimuksissa (Gao & Couwenberg 2015; Zhang 2018), vaikka yleisesti kylmä 
ajanjakso erottuu tutkimuksissa hiilikertymän vähentymisenä. Pienen jääkauden aikana nopeutuneen 
hiilen kertymisen on ajateltu selittyvän hidastuneella maatumisprosessilla ennemmin kuin kylmän 
ilmaston aiheuttamalla alhaisella perustuotannolla (Klein ym. 2013). Pieni jääkausi erottui kuitenkin 
näytteiden hiilikertymässä selvästi yleisesti matalina arvoina, ja näytesarjoissa Rog2, Rog4, Rog8, 
Rog11, Rog14, Ter2.1, Lov1.3, Lov3.1 ja Taav1.1 minimikertymät saavutettiin kylmän ajanjakson 
aikana. Lovozeron soiden näytepisteillä Lov2.2, Lov3.2 ja Lov3.3 sekä Ruotsin Abiskon 
näytepisteellä Abi1.2 pienimpiä kertymäarvoja oli sekä näytesarjan pohjakerroksissa että pienen 
jääkauden aikana syntyneissä kerroksissa. Pienen jääkauden vaikutus hiilikertymään on siis selvästi 
negatiivinen ja hiiltä kertyi soihin vain vähän (mediaani 10,5 g m-2v-1). 
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 Osassa näytesarjoista hiilikertymä alkoi kasvaa jo pienen jääkauden loppupuolella eikä vasta 
sen jälkeen. Rogovayan näytepisteellä Rog11, Teriberkan näytesarjassa Ter2.1, Lovozeron 
näytesarjoissa Lov1.3, Lov3.2 ja Lov3.3 sekä Ruotsin näytesarjoissa Abi1.2 ja Taav1.2 suot alkoivat 
kerryttää hiiltä jo pienen jääkauden aikana. Näistä sarjat Rog11, Lov1.3, Lov3.2 sekä Taav1.2 olivat 
myös kerryttäneet turvetta huomattavasti nopeammin viimeisen noin 250 vuoden aikana kuin muut 
näytesarjat. Esimerkiksi näytesarjassa Lov1.3 hieman yli 200 vuotta vanhat kerrokset, joissa turpeen 
kertymisnopeus ja samalla myös hiilikertymä alkoivat kasvaa, ulottuivat yli 30 senttimetrin 
syvyyteen, joten näiden syvimpien kerrosten voidaan ajatella olevan jo melko pitkälle maatuneita. 
Myös muissa näytesarjoissa, joissa turpeen ja hiilen kertyminen on alkanut jo pienen jääkauden 
puolella, alimmat tänä aikana syntyneet kerrokset tuskin ovat enää pelkästään nopean, aerobisen 
hajoamisen alaisina, joten niissä suon voidaan nähdä kerryttäneen hiiltä oikeasti aiempaa nopeammin. 
 
 
5.1.3 Pienen jääkauden jälkeinen aika 
 
Pienen jääkauden jälkeinen aika ennen viimeisintä voimakasta lämpenemistä ajoittuu noin vuosiin 
1850–1980. Jokaisessa näytesarjassa hiilikertymä alkoi kasvaa pienen jääkauden päättyessä selvästi. 
Kasvu selittyy pitkälti turpeen heikolla maatuneisuudella, jolloin turve on löyhää ja sen vuoksi 
vääristää hiilikertymälaskelman tulosta. Toisaalta turpeen tiheydessä ei ennen viimeisintä 
lämpenemiskautta ole tapahtunut merkittäviä muutoksia tai turve on hetkellisesti jopa tihentynyt 
näytesarjoissa Rog4, Rog8, Rog11, Ter2.1, Lov1.3, Lov3.1, Lov3.2, Lov3.3, Taav1.1 ja Taav2.1. 
Samalla turpeen kertymisnopeus on kuitenkin kasvanut, mikä saattaa selittyä esimerkiksi 
rahkaturpeen yleistymisellä, sillä se nopeuttaa turpeen kertymistä ja vaikuttaa siten myös hiilen 
kertymisnopeuteen (Tuittila ym. 2013).  
 
 
5.1.4 Viimeisin lämpeneminen 
 
Viimeisimmän lämpenemisjakson aikana, noin 1980-luvulta lähtien, hiilikertymä oli näytesarjoissa 
korkea tai erittäin korkea. Poikkeuksellisen korkeita kertymäarvoja oli suon pinnan tuntumassa 
etenkin Ruotsin näytepisteillä Taav1.1 (237,6 g m-2v-1), Taav1.2 (215,8 g m-2v-1) ja Taav2.1 (188,7 g 
m-2v-1) sekä Kuolan niemimaan Lovozeron näytepisteillä Lov1.3 (294,4 g m-2v-1) ja Lov2.2 (260,8 g 
m-2v-1). Vastaavia korkeita pintakerrosten kertymäarvoja on tavattu myös esimerkiksi Kanadassa 
(Piilo ym. 2019) ja lähes yhtä korkeita Venäjällä kuolan niemimaalla sekä Siperiassa (Treat ym. 
2016), mutta monissa aiemmissa tutkimuksissa kertymät ovat olleet maltillisempia (Garneau ym. 
2014; Loisel ym. 2014). Toisaalta esimerkiksi Ruotsin Abiskon alueelta, jonne myös osa tämän 
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tutkimuksen soista sijoittuu, on saman alueen eri soilta löydetty hyvin ääreviä kertymäarvoja (Galka 
ym. 2017). 
 Viimeisimmän 40–50 vuoden aikana syntyneissä pintakerroksissa turve oli kuitenkin 
huomattavasti löyhempää kuin muissa näytteen osissa ja sen kertymisnopeus kiihtyi samaan aikaan 
voimakkaasti, mikä kertoo turpeen olleen huonosti maatunutta. Hiilenkertymisnopeus on kuitenkin 
alkanut kasvaa näytesoilla jo vähintään viimeisen kahdensadan vuoden aikana niin voimakkaasti, että 
soiden voidaan sanoa kerryttäneen enemmän hiiltä kuin aiemmin. Tämän voidaan arvella johtuvan 
voimakkaasta lämpötilan noususta ja sen myötä pidentyneestä kasvukaudesta pohjoisilla alueilla sekä 
lisääntyneestä kosteudesta, sillä kosteus ja lämpötila säätelevät hiilen kertymistä soihin (Rydin & 
Jeglum 2006; Swindles ym. 2015b; Galka ym. 2017). Ikiroudan tiedetään sulaneen alueella 
viimeisimmän lämpenemisen myötä (Vaughan ym. 2013), mikä voi vaikuttaa tutkimussoiden 
vettymiseen ja korkeisiin hiilikertymiin. Pienen jääkauden jälkeinen lämpeneminen ja etenkin 
viimeisin, noin 1980-luvulta lähtien alkanut erittäin voimakkaan lämpenemisen aika, näkyvät soilla 
voimakkaina hiilikertyminä (mediaani 48,5 g m-2v-1). 
 
 
5.2 Tulosten tulkinta ja epävarmuudet 
 
Viimeisin lämpeneminen on vaikuttanut voimakkaasti kaikkien tutkimussoiden hiilensidontaan, sillä 
kaikilla tutkimuspisteillä hiilikertymät ovat kasvaneet merkittävästi viimeisten vuosikymmenten 
aikana. Hiilen kertyminen soihin on alkanut kiihtyä kuitenkin jo pienen jääkauden loppupuolella ja 
etenkin kylmän ilmastojakson päätyttyä. Myös pienen jääkauden vaikutus on nähtävissä kaikilla 
tutkimussoilla matalina hiilikertymäarvoina. Tulos on yhteneväinen tähänastisen tutkimuksen kanssa 
ja osoittaa, että kylmien ilmastojaksojen aikana hiilen kertyminen soihin hidastuu. Tämä johtuu 
luultavasti osittain kasvukauden lyhentymisestä ja turpeen aktiivisen kerroksen ohentumisesta sekä 
mahdollisesti kasvilajikohtaisesta maatumisnopeuden kiihtymisestä (Mauquoy ym. 2002). Keskiajan 
lämpöanomalialla sen sijaan ei voitu nähdä selkeää yhteyttä korkeampiin hiilikertymiin. Osa soista 
oli kerryttänyt keskiajan lämpöanomalian aikana hieman enemmän hiiltä kuin sen jälkeen, mutta erot 
kertymäarvoissa olivat pieniä. Keskiajan lämpöanomalian vaikutuksen tulkittavuutta vaikeuttaa 
rajaus viimeisimpään tuhanteen vuoteen.  Lämpimän ajanjakson ero olisi ehkä ollut selkeämpi 
verrattuna sitä ympäröiviin ajanjaksoihin, jos rajausta olisi laajennettu esimerkiksi viimeisimpään 
1500 vuoteen. Viimeisimmän tuhannen vuoden ajanjakso on kuitenkin melko yleisesti tutkimuksissa 
käytetty aikarajaus (Charman ym. 2013; Zhang 2018).  
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 Tulosten tulkittavuuksiin epävarmuutta lisää myös turpeen ajoitusmenetelmiin liittyvä 
ajoittainen epätarkkuus: muutamilla soilla keskiajan lämpöanomalian aika ulottui tuhannen vuoden 
aikarajauksessa vain alimpaan yhteen tai kahteen senttimetriin, jolloin tulkinnanvaraa sen jälkeen 
pienen jääkauden aikana syntyneisiin kerroksiin oli vähän. Käytetyt ajoitusmenetelmät itsessään 
kuitenkin lisäsivät tulosten varmuutta, sillä ne tarkensivat radiohiili- ja radiolyijymenetelmien 
epävarmuuskohtia. Lyijyajoitettuja näytteitä oli paljon ja niiden valmistelu sisälsi monta työvaihetta, 
joten kontaminaation mahdollisuus oli olemassa, mutta tulosten perusteella ajoitusten kronologia oli 
looginen eikä kontaminaatiota siis tapahtunut. Radiohiiliajoitetun Ter2.1-näytesarjan tulosten 
tulkintaa kuitenkin osittain vääristää radiohiilinäytteen mahdollinen kontaminaatio tai itse 
ajoitusmenetelmään liittyvä epävarmuus. Myös Rog14-näytesarjan ikä-syvyysmalli osoittaa, että 
radiohiiliajoituksessa on saattanut tapahtua virhe tai sitten näytesarjan turvekerrosten välillä on 
katkos, joka on syntynyt mahdollisesti turpeen eroosion takia. On myös huomioitava, että jo turpeen 
käsittelyssä näytesuolla tai laboratoriossa kontaminaatioriski on olemassa. Näytteiden huolellinen 
käsittely jokaisessa työvaiheessa on tärkeää riskin minimoimiseksi. Tällöin virheellisiä arvoja ei 
päädy myöskään osaksi ikä-syvyysmallinnusta, joka perustuu ajoituksiin ja niistä laskettuihin 
todennäköisyyksiin. 
 Turvesarjojen hiilikertymää kasvattaa rajaus tuhannen viimeisimmän vuoden ajanjaksoon, 
sillä pintakerroksissa hiilikertymä on turpeen heikon maatuneisuuden vuoksi aina pohjakerroksia 
suurempi, eikä turve voi olla maatuneenakaan suon pinnan läheisissä kerroksissa niin tiivistä, kuin 
syvemmällä suossa, jossa suon sisällä oleva vesi sekä pintaturpeen paino tiivistävät pohjakerroksia. 
Heikosti maatunutta pintaturvetta ja sen hiilikertymiä ei siis voida suoraan verrata syvempien, pitkälle 
maatuneiden kerrosten hiilikertymiin. Toisaalta myös ikiroudan sulamisella on huomattu olevan 
yhteys ikiroutasoiden suuriin hiilikertymiin (Treat ym. 2016). Ikiroudan sulaminen on todennäköinen 
taustavaikuttaja korkeisiin kertymäarvoihin, sillä pohjoisen ikiroudan on huomattu lämmenneen ja 
ikiroutakerroksen ohentuneen 1980-luvulta lähtien huomattavasti (Vaughan ym. 2013). Samaan 
aikaan myös Euroopan puoleisen Pohjois-Venäjän ikiroutakerrosten on huomattu osittain sulaneen 
kokonaan ja epäjatkuvan ja jatkuvan ikiroutavyöhykkeen eteläisimmät reunat ovat siirtyneet 
huomattavasti aiempaa pohjoisemmaksi (Vaughan ym. 2013). Sulamisen yhteyttä hiilikertymään 
voitaisiin tutkia tarkastelemalla näytesarjojen hydrologian vaihtelua esimerkiksi kuoriamebojen 
avulla.  
 Vaikka tutkimuksen perusteella arktisten soiden voidaan sanoa kerryttäneen hiiltä 
lämpenemisen myötä aiempaa enemmän, historiallisen kertymän perusteella ei voida suoraan väittää 
soiden kerryttävän hiiltä voimakkaasti myös tulevaisuudessa. Tähän vaikuttavat myös alueelliset 
ilmasto-erot: paikallisesti esimerkiksi Rogovayan ilmasto on mantereisempi kuin Kuolan niemimaan 
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ilmasto, joten alueet myös reagoivat ilmastonmuutokseen hieman eri tavoin. Tutkimukseen valitut 
suoalueet pyrittiin kuitenkin valitsemaan mahdollisimman laajalta alueelta, jotta tuloksia voitaisiin 
yleistää koskemaan koko arktista aluetta ja sen soiden hiilikertymää. Vaikka näytesarjoja oli 
huomattavan paljon verrattuna tähänastiseen tutkimukseen, tulosten hyödynnettävyys 
hiilensidontaennusteita varten voisi parantua entisestään, jos tuloksiin yhdistettäisiin myös soita 
laajemmalta alueelta, esimerkiksi Pohjois-Amerikasta ja Siperiasta. Laajojen tutkimusten tekoa 
hankaloittaa kuitenkin niiden kallis hinta sekä suoalueiden saavutettavuus.  
 On myös huomattava, että vaikka suo vaikuttaisi kertymäarvojen perusteella sitovan 
aiempaa enemmän hiiltä ilmakehästä, näin ei välttämättä todellisuudessa ole: suo saattaa muilla 
mittareilla mitattaessa hävitä hiiltä, vaikka hiilikertymät olisivatkin suuria (Young ym. 2019). Tämän 
vuoksi historiallisia kertymäarvoja on tulkittava aina varovasti suhteessa nykyisiin, esimerkiksi 
kammiomittauksilla suoritettuihin hiilivuomittauksiin. On silti hyvin todennäköistä, että 
lämpenemisen myötä kasvien kasvukausi pitenee ja kasvit voivat sitoa hiiltä maaperään entistä 
pidemmän ajan vuodesta. Hiilensidontaan vaikuttavat huomattavasti kuitenkin myös 
kosteusolosuhteet sateisuuden, kuivien jaksojen ja ikiroudan sulamisen myötä. Viimeisimmissä 
tutkimuksissa on huomattu, että Euroopan suot ovat muuttuneet aiempaa kuivemmiksi viimeisten 
vuosisatojen aikana, millä on vaikutusta niiden hiilidioksidipäästöjen määrään (Swindles ym. 2019). 
Soiden kuivuminen vähentää hiilidioksidin sitoutumista ilmasta soihin ja samalla kasvattaa 
hiilidioksidin vapautumista suon kuivahkoista, hapellisista pintakerroksista takaisin ilmakehään 
(Kwon ym. 2019).  
 Lämpenemisen myötä suot saattavat muuttua paikoitellen myös aiempaa kosteammiksi 
ikiroudan sulamisen myötä ja muuttua siten aiempaa suuremmiksi metaanin lähteiksi (McGuire ym. 
2009). Ikirouta-alueilla maaperän lämpeneminen johtaa usein topografisiin muutoksiin ja pienen 
mittakaavan hydrologisten muotojen syntymiseen, kun ikirouta sulaa ja maaperä painuu, jolloin 
korkeammat kummut muuttuvat aiempaa kuivemmiksi, kun vesi valuu lateraalisesti niiltä kohti 
matalampia kuoppia (O’Donnell ym. 2011). Ikiroudan sulaminen vaikuttaa myös siihen, kuinka 
syvälle hajotusprosessi turpeessa yltää. Ikiroudan sulamisen on huomattu vaikuttavan vanhojen, 
paljon hiiltä sisältävien turvekerrosten päätymiseen takaisin osaksi maatumisprosessia ja sitä kautta 
hiilen kiertoa, jolloin suolta voi vapautua hiiltä entistä enemmän, etenkin jos sulaminen jatkuu 
vuosikymmenien ajan (Schuur ym. 2009; Vonk ym. 2012; Jones ym. 2017). On ennustettu, että 
nykyisellä lämpenemisvauhdilla jopa noin 5–15 % ikiroutasoiden hiilivarastoista voisi vapautua 
ilmakehään vuoteen 2100 mennessä, millä olisi voimakkaasti kasvihuoneilmiötä voimistava vaikutus 
(Schuur ym. 2015). 
     





Tutkimuksen perusteella voidaan sanoa, että yleisesti lämpimät ilmastojaksot näyttävät kiihdyttävän 
hiilen kertymistä turpeeseen ja viileät jaksot puolestaan hidastavan sitä. Subarktisen alueen 
ikiroutasoilla Ruotsissa ja Venäjällä viimeisen tuhannen vuoden aikana syntyneessä hiilikertymässä 
ei ollut merkittäviä alueellisia eroja, mutta saman alueen sisällä soiden välillä oli vaihtelua niin soiden 
iässä kuin turpeen ominaisuuksissakin. Yleisesti kaikki tutkitut suoalueet näyttävät kuitenkin 
reagoineen viimeisen tuhannen vuoden aikana tapahtuneisiin ilmastovaihteluihin yhteneväisesti 
(kuva 16). Keskiajan lämpöanomalian vaikutus hiilikertymään oli heikosti positiivinen soilla, mutta 
lämmin ajanjakso ei erottunut näytteissä kuitenkaan yksiselitteisen voimakkaina hiilikertymäarvoina. 
Sen sijaan pienen jääkauden viileä ajanjakso erottui kaikissa näytteissä matalina hiilikertyminä, mistä 
voidaan päätellä kylmän ilmastojakson vaikuttavan hiilikertymään negatiivisesti. Pienen jääkauden 
jälkeinen lämpeneminen sekä viimeisin voimakas, noin 1980-luvulla alkanut voimakkaan 
lämpenemisen aika erottuvat molemmat kaikissa näytteissä erittäin selvästi voimistuneena hiilen 
kertymisenä soihin. Tutkimuksen perusteella ilmaston lämpenemisen voisi siis olettaa lisäävän hiilen 
sitoutumista arktisiin soihin. 
  Ilmastonmuutos muuttaa soita kuitenkin myös niiden kosteusolosuhteilta sekä 
kasvillisuudelta, joilla molemmilla on merkittävä vaikutus soiden hiilensidontakykyyn. Ilmaston 
lämpenemisen myötä etenkin ikiroudan sulaminen vaikuttaa huomattavasti soiden toimintaan. Myös 
ihmisen suora toiminta soilla muuttaa soita luonnontilaisista ihmisen muokkaamiksi ja vaikuttaa 
niiden ekologiseen tilaan. Vaikka menneiden ilmastovaihteluiden suhteesta soiden 
hiilenkertymisnopeuteen ei voidakaan tehdä suoria johtopäätöksiä tämänhetkisen ilmaston 
lämpenemisen vaikutuksesta soihin, menneitä vaikutuksia tutkimalla voidaan tehdä ennusteita ja 
malleja tulevaisuutta varten. Menneitä kertymäarvoja tutkimalla ja vertailemalla niitä muihin suon 
tilasta kertoviin parametreihin, kuten nykyisiin vuomittauksiin, menneisiin kosteusvaihteluihin ja 
kasvillisuuden muutoksiin, soiden toiminnasta on mahdollista muodostaa tarkka kuva, jonka avulla 
soiden dynamiikkaa ja ilmastovasteita voidaan ymmärtää entistä paremmin.  
 Arktiset alueet lämpenevät ilmastonmuutoksen myötä muita maapallon alueita nopeammin, 
minkä vuoksi muutokset alueiden ekosysteemeissä voivat olla huomattavan suuria. Pohjoisten ja 
arktisten soiden merkitys on ilmastonmuutoksen kannalta erityisen tärkeä, sillä ne toimivat sekä 
hiilen nieluina että sen lähteinä. Arktisiin ikiroutasoihin on sitoutunut huomattava osa koko 
maapallon hiilestä, minkä vuoksi niillä on kyky sekä viilentää että lämmittää ilmastoa. 




Kuva 16. Kaikkien näytesarjojen hiilikertymä suhteessa ilmastoanomalioihin. Punainen paksu viiva esittää kaikkien 
näytesarjojen keskiarvoisen hiilikertymän. Keskiajan lämpöanomalian (KLA) vaikutus hiilikertymään on hyvin heikosti 
positiivinen, kun taas pienen jääkauden aikana syntyneissä turvekerroksissa hiiltä on kertynyt soihin hitaasti. Pienen 
jääkauden (PJK) loppupuolella ja sen loputtua kaikki tutkimussuot ovat alkaneet kerryttää hiiltä huomattavasti 
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Kuviin on merkitty eri väreillä tunnetuimmat ilmastovaihtelut niin, että ylin vaaleanvihreä segmentti 
kuvaa viimeisintä noin 50 vuoden erityisen nopean ja voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa, sen alla 
oleva vaaleansininen väritys puolestaan pienen jääkauden (v. 1450–1850 jaa.) aikaa. Tämän alle 
sijoittuu keskiajan lämmin ajanjakso (keskimäärin noin vuosina 950–1250 jaa.) vaalean oranssin 
värillä. Näiden lisäksi vanhimpien näytteiden kuviin on merkitty punaisella holoseenin 
lämpömaksimi (9000–5000 vuotta sitten). 
 
 
Kuva 1.Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Rog2 (musta jatkuva viiva), Rog4 (vihreä katkoviiva) ja 
Rog8 (oranssi katkoviiva). Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2018. Vanhimpien näytteiden 
punainen kerros on holoseenin lämpömaksimin aikana (n. 9000–5000 vuotta sitten), vaalean oranssi väri keskiajan 
lämpöanomalia (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pieni jääkausi (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä 
viimeisin noin 40–50 vuoden aikainen voimakkaan lämpenemisen ajanjakso. Rog2-näytesarjan hiilikertymä on 
keskimäärin 20,9 g m-2v-1 ja vaihteluväli 2,04–74,8 g m-2v-1. Rog4-sarjassa keskimääräinen hiilikertymä on 18,6 g m-2v-1 
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Kuva 2. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Rog11 (musta jatkuva viiva) ja Rog14 (musta katkoviiva). 
Huomaa poikkeava asteikko hiilipitoisuuksissa ja turpeen tiheydessä. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli 
vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä 
jääkautta (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 40–50 vuoden aikaista voimakkaan 
lämpenemisen ajanjaksoa. Hiilikertymä näytesarjassa Rog11 on keskimäärin 17,3 g m-2v-1 ja vaihtelee välillä 2,78–129,1 
g m-2v-1; sarjassa Rog14 se on 42,8 g m-2v-1 ja vaihteluväli 0,74–90,2 g m-2v-1. 
 
 
Kuva 3. urpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjassa Ter2.1. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjan keräysvuosi eli vuosi 
2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (n. 
vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 40–50 vuoden aikaista voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa. 
Hiilikertymä on pienimmillään pohjasedimenteissä (5,5 g m-2v-1) ja suurimmillaan nuorimmissa pintakerroksissa (88,7 g 
m-2v-1). Keskimääräinen hiilikertymä näytesarjassa on 42,9 g m-2v-1. 
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Kuva 4. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjassa Lov1.3. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjan keräysvuosi eli 
vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä 
jääkautta (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 40–50 vuoden aikaista voimakkaan 
lämpenemisen ajanjaksoa. Hiilikertymä vaihtelee 0 ja 294,4 g m-2v-1 välillä ja on keskimäärin 78,2 g m-2v-1. 
 
 
Kuva 5. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjassa Lov2.2. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjan keräysvuosi eli 
vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä 
jääkautta (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 40–50 vuoden aikaista voimakkaan 
lämpenemisen ajanjaksoa. Keskimääräinen hiilikertymä näytesarjassa on 40,2 g m-2v-1 ja vaihteluväli 2,5–260,8 g m-2v-1. 
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Kuva 6. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Lov3.1 (musta jatkuva viiva) ja Lov3.2 (musta katkoviiva). 
Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (n. 
vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 40–
50 vuoden aikaista voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa. Lov3.1-näytesarjassa hiilikertymä vaihtelee 2,49–79,4 g m-2v-
1 välillä ja on keskimäärin 23,1 g m-2v-1. Lov3.2-näytesarjan hiilikertymä vaihtelee välillä 6,3–82,35 g m-2v-1, 




Kuva 7. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjassa Lov3.3. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjan keräysvuosi eli 
vuosi 2018. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä 
jääkautta (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 40–50 vuoden aikaista voimakkaan 
lämpenemisen ajanjaksoa. Hiilikertymän keskiarvo näytesarjassa on 15,7 g m-2v-1 ja se vaihtelee välillä 1,91–88,5 g m-
2v-1. 
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Kuva 8. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjassa Abi1.2. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjan keräysvuosi eli 
vuosi 2017. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan lämpöanomaliaa (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä 
jääkautta (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisintä noin 40–50 vuoden aikaista voimakkaan 




Kuva 9. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjassa Taav1.1. Y-akselin vuosi 0 on näytesarjan keräysvuosi eli 
vuosi 2017. Vanhimpien näytteiden punainen kerros on holoseenin lämpömaksimin aikana (n. 9000–5000 vuotta sitten), 
vaalean oranssi väri keskiajan lämpöanomalia (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pieni jääkausi (n. vuosina 1450–
1850) ja ylin vaalean vihreä viimeisin noin 40–50 vuoden aikainen voimakkaan lämpenemisen ajanjakso. Hiilikertymä 
vaihtelee koko näytesarjassa 2,08–237,6 g m-2v-1 välillä ja on keskimäärin 35 g m-2v-1. 
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Kuva 10. Turpeen ominaisuudet ja hiilikertymä näytesarjoissa Taav1.2 (musta jatkuva viiva) ja Taav2.1 (musta 
katkoviiva). Y-akselin vuosi 0 on näytesarjojen keräysvuosi eli vuosi 2017. Vaalean oranssi väri kuvaa keskiajan 
lämpöanomaliaa (n. vuosina 950–1250), vaalean sininen pientä jääkautta (n. vuosina 1450–1850) ja ylin vaalean vihreä 
viimeisintä noin 40–50 vuoden aikaista voimakkaan lämpenemisen ajanjaksoa. Taav1.2-näytesarjan hiilikertymä on 
keskimäärin 37,3 g m-2v-1 ja se vaihtelee 3,63–215,8 g m-2v-1 välillä. Taav2.1-sarjan hiilikertymä on keskimäärin 44,7 g 
m-2v-1 ja vaihtelee välillä 3,15–188,7 g m-2v-1. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
